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Kurzfassung 
In dieser Arbeit werden sedimentologische und organisch-geochemische 
Untersuchungen an SedimentoberflÃ¤chenprobe und Sedimentkernen 
vorgestellt, die wÃ¤hren der "Polarstern1'-Expedition ARCTIC '91 auf einem 
Profil durch den Ã¶stliche Arktischen Ozean gewonnen wurden. Die 
Ablagerungen im Arktischen Ozean bestehen hauptsÃ¤chlic aus tonig-siltigen 
Sedimenten, in die Abschnitte mit hÃ¶here Sandgehalten eingeschaltet sind. 
Auf dem Gakkel- und Lomonosov-RÃ¼cke sind meist grÃ¶ber Sedimente als 
im Amundsen- und Makarov-Becken anzutreffen. Der gegenÃ¼be anderen 
Meeresgebieten relativ hohe Gehalt an organischem Kohlenstoff ist in den 
Becken- und Randbereichen des Arktischen Ozeans hÃ¶he als auf den 
ozeanischen RÃ¼cken Die oberflÃ¤chennahe Sedimente wurden teilweise mit 
AMS-Datierungen zeitlich eingestuft, wodurch eine Interpretation der 
Ergebnisse der organisch-geochemischen Untersuchungen fÃ¼ den jÃ¼ngste 
Glazial-llnterglazialÃ¼bergan (Stadium 2-HolozÃ¤n mÃ¶glic ist. LÃ¤nger 
Kerne konnten aufgrund des Fehlens von Foraminiferen nicht bzw. nur 
teilweise durch eine Isotopenstratigraphie datiert werden. Dies machte die 
Interpretation der Daten in Bezug auf Klimaschwankungen nur im Kern 
PS21 74-5 aus dem Amundsen-Becken bis ins Stadium 7 mÃ¶glich 
An Sedimenten aus dem zentralen Arktischen Ozean gibt es bisher kaum 
detaillierte organisch-geochemische Untersuchungen. In dieser Arbeit 
wurden sehr unterschiedliche organisch-geochemische Methoden ange- 
wandt, um eine mÃ¶glichs breitgefÃ¤chert Datenbasis zur VerfÃ¼gun zu 
haben. Dadurch konnte die Aussagekraft der verschiedenen Untersuchungs- 
methoden, die meistens an Sedimenten aus wÃ¤rmere Ozeangebieten 
entwickelt worden sind, abgeschÃ¤tz werden. Der hohe Gehalt an 
organischem Kohlenstoff in den OberflÃ¤chensedimente des Arktischen 
Ozeans ist in erster Linie auf die erhÃ¶ht Zufuhr terrigener organischer 
Substanz zurÃ¼ckzufÃ¼hre Das terrigene organische Material wird sowohl 
durch Meereis und Eisberge als auch durch andere sedimentologische 
Prozesse (TrÃ¼bestrÃ¶m KonturstrÃ¶m etc.) in den Arktischen Ozean 
eingetragen. Die ganzjÃ¤hrig Eisbedeckung macht eine Produktion an 
mariner organischer Substanz nur sehr bedingt mÃ¶glich Eine Modell- 
rechnung ergab, daÂ nur 2 % der organischen Substanz im zentralen 
Arktischen Ozean von mariner Herkunft ist. Nur im Einstrombereich des 
Westspitzbergenstromes steigt der Gehalt an mariner organischer Substanz 
auf 16 % an. 
Kurzkettige n-Alkane (Cl7 und C?g) kÃ¶nne als Anzeiger fÃ¼ eine erhÃ¶ht 
marine Produktion im Arktischen Ozean herangezogen werden. Hierbei 
finden sich deutlich hÃ¶her Gehalte in OberflÃ¤chensedimente des 
Lomonosov-RÃ¼cken und des angrenzenden Makarov-Beckens. Dies deutet 
auf eine verminderte Eisbedeckung bzw. offene WasserflÃ¤che in dieser 
Region hin und wird mit dem Aufeinandertreffen des Beaufort-Wirbels und der 
Transpolar-Drift in Verbindung gebracht. Die hÃ¶here Gehalte an kurzkettigen 
n-Alkanen werden auch im Stadium 2 und Stadium 3 beobachtet und kÃ¶nnte 
fÃ¼ Ã¤hnlich Eisdriftmuster in diesen ZeitrÃ¤ume sprechen. 
Klimazyklen spiegeln sich deutlich in dem Gehalt und der Zusammensetzung 
der organischen Substanz im Kern PS2174-5 wider. Die Warmstadien (7 und 
5e) zeichnen sich durch niedrige TOC-Gehalte (< 0,5 %) und eine 
gestiegene Produktion an mariner organischer Substanz aus. Die erhÃ¶ht 
ProduktivitÃ¤ wird durch hohe Wasserstoffindex-Werte, niedrige CIN- 
VerhÃ¤ltnisse hohe n-Alkangehalte (Cl7 und Clg) und erhÃ¶ht Opalgehalte 
belegt. Im HolozÃ¤ wird eine erhÃ¶ht marine ProduktivitÃ¤ durch 
Foraminiferen, Coccolithen, Ostracoden und Schwammnadeln angezeigt. 
Diesem Signal stehen geringe Wasserstoffindex-Werte gegenÃ¼ber die auf 
einen hohen Anteil von terrigener organischer Substanz hindeuten. Dadurch 
unterscheidet sich das HolozÃ¤ von den Interglazialstadien 7 und 5e. In den 
Kaltstadien (6, oberes 5 und 4) sind die TOC-Gehalte stark erhÃ¶h (0,7 bis 
1,3 %). Niedrige Wasserstoffindex-Werte, hohe CIN-VerhÃ¤ltnisse erniedrigte 
n-Alkangehalte (Cl und Cl g) und geringe Opalgehalte weisen auf einen 
hohen terrigenen organischen Eintrag bzw. eine eingeschrÃ¤nkt marine 
ProduktivitÃ¤ hin. Hohe Ligningehalte in den Kernabschnitten mit einem 
erhÃ¶hte organischen Kohlenstoffgehalt unterstÃ¼tze den hohen Eintrag an 
terrigener organischer Substanz. Der unterschiedliche Gehalt an mariner 
bzw. terrigener organischer Substanz der Glazial-Ilnterglazialstadien wird mit 
Meeresspiegelschwankungen und Variation der Eisbedeckung in Zusammen- 
hang gebracht. 
Abstract 
During the ARCTIC '91-Expedition with RV "Polarstern", several Multicorer 
and Kastenlot-cores were recovered along a profile crossing the eastern part 
of the Arctic Ocean. The investigated cores consist mainly of clayey-silty 
sediments, and some units with a higher sand content. In this thesis, detailed 
sedimentological and organic-geochemical investigations were performed. In 
part, the near surface sediments were AMS-14C dated making it possible to 
Interpret the results of the organic-geochemical investigations in terms of 
climatic changes (isotopic stage 2 to the Holocene). The more or less absence 
of foraminifers within the long cores prevented the development of an oxygen 
isotope stratigraphy. Only the results of core PS2174-5 from the Amundsen- 
Basin could be discussed in terms of the climatic change that could be dated 
back to oxygen isotope stage 7. 
Detailed organic-geochemical investigations in the central Arctic Ocean are 
rare. Therefore, several different organic-geochemical methods were used to 
obtain a wide range of data for the Interpretation of the organic matter. The 
high organic carbon content of the surface sediments is derived from a high 
input of terrigenous organic matter. The terrigenous organic material is most 
likely entrained within the sea-ice On the Siberian shelves and released 
during ice-drift over the Arctic Ocean. Other factors such as iceberg-transport 
and turbidites are also responsible for the high input of terrigenous organic 
matter. Due to the more or less closed sea-ice Cover, the Arctic Ocean is 
known as a low productivity system. A model shows, that only 2 % of the 
organic matter in central Arctic Ocean sediments is of a marine origin. The 
influence of the West-Spitsbergen current increases the marine organic matter 
content to 16 %. 
Short chain n-alkanes (Cl7 and Clg) can be used as a marker of marine 
productivity in the Arctic Ocean. Higher contents of short chain n-alkanes exist 
in surface sediments of the Lomonosov-Ridge and the Makarov-Basin, 
indicating a higher marine productivity caused by a reduced sea-ice Cover. 
The Beaufort-Gyre and Transpolar-Drift drift Patterns could be responsible for 
the lower sea-ice distribution in this region. The sediments of Stage 2 and 
Stage 3 in this region are also dominated by a higher content of short chain-n- 
alkanes indicating a comparable ice-drift Pattern during that time. 
The content and composition of organic carbon in the sediments of core 
PS2174-5 reflect glaciallinterglacial changes. Interglacial stages 7 and 5e 
show a low organic carbon content ( C  0,5 %) and, as indicated by high 
hydrogen-indices, low CIN-ratios, higher content of n-alkanes (Ci7 and Clg) 
and a higher opal content, a higher marine productivity. In the Holocene, a 
high content of foraminifers, coccoliths, ostracodes, and sponge spicules 
indicate higher surface-water productivity. Nevertheless, the low hydrogen- 
indices reveal a high content of terrigenous organic matter. Therefore, the 
Holocene seems to be different from interglacials 7 and 5e. 
During the glacial periods (stages 6, upper 5, and 4), TOC-values are 
significantly higher (0,7 to 1,3 %). In addition, low hydrogen-indices, high 
CIN-ratios, low short chain n-alkanes and opal contents provide evidence for 
a higher input of terrigenous organic matter and reduced marine productivity. 
The high lignin content in core sections with high TOC-contents, substantiates 
the high input of terrigenous organic matter. Changes in the content and 
composition of the organic carbon is believed to vary with the fluctuations in 
sea-level and sea-ice coverage. 
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1 . I .  Einleitung 
Der Arktische Ozean stellt mit seiner ganzjÃ¤hrige Eisbedeckung und seinen 
extremen Klimabedingungen eine Ausnahmesituation unter den Weltmeeren 
dar. Die in den letzten Jahren durchgefÃ¼hrte Untersuchungen Ã¼be den 
Zusammenhang von Klima und Ozean verdeutlichten den groÃŸe EinfluÃ des 
Arktischen Ozeans auf KlimaverÃ¤nderunge (ARCSS Workshop Steering 
Committee 1990, NAD Science Committee 1992). Das Meereis des 
Arktischen Ozeans verÃ¤nder durch sein hohes ReflexionsvermÃ¶ge und 
seine isolierenden Eigenschaften die Strahlungsbilanz der Erde und den 
WÃ¤rmeaustausc von Ozean und AtmosphÃ¤re Variationen in der Eisbe- 
deckung kÃ¶nne deshalb wesentliche Auswirkungen auf den WÃ¤rmehaushal 
der Erde haben. Der zentrale Arktische Ozean ist im Gegensatz zu anderen 
Ozeangebieten noch relativ unerforscht. Erst die Entwicklung moderner 
Eisbrecher machte es mÃ¶glich tief in polare Gebiete vorzustoÃŸen WÃ¤hren 
der internationalen Expedition ARCTIC '91 ist es gelungen, mit dem 
deutschen Forschungsschiff "Polarstern" und dem schwedischen Eisbrecher 
O d e n "  einen Profilschnitt durch das Eurasische Becken und das 
angrenzende Makarov-Becken zu verwirklichen (FÃ¼ttere 1992). Damit ist es 
mÃ¶glich gezielt genommene Sedimente aus dem zentralen Arktischen Ozean 
zu untersuchen und einen genaueren Einblick in die Klimageschichte des 
Arktischen Ozeans zu erlangen. 
Im Mittelpunkt dieser Arbeit stehen organisch-geochemische Untersuchungen 
der Sedimente, die zum VerstÃ¤ndni des organischen Kohlenstoffkreislaufs 
im Arktischen Ozean beitragen sollen. Menge und Zusammensetzung der 
organischen Substanz wird in marinen Sedimenten durch sehr verschiedene 
Faktoren gesteuert. Hierunter fallen sowohl ozeanographische als auch 
Umweltbedingungen (z.B. erhÃ¶ht Produktion von mariner organischer 
Substanz im OberflÃ¤chenwasser erhÃ¶ht Erhaltung, erhÃ¶hte Eintrag von 
terrigener organischer Substanz, Eisbedeckung; vgl. Berger et al. 1989a, 
Stein 1991, Stein et al. 1994b,c). Um eine AufschlÃ¼sselun der ver- 
schiedenen Faktoren zu erreichen, sind detaillierte Untersuchungen des 
organischen Materials angestellt worden. 
Obwohl der Arktische Ozean heute generell als ein Gebiet mit niedriger 
Produktion von mariner organischer Substanz im OberflÃ¤chenwasse gilt, 
kommen regional sehr starke Unterschiede vor. In Gebieten des Arktischen 
Ozeans, die nicht stÃ¤ndi eisbedeckt sind, wie zum Beispiel nordwestlich 
Spitzbergens oder in den KÃ¼stenregionen kann es durchaus zu einer sehr 
hohen Produktion kommen. Auch Ã¼be geologische ZeitrÃ¤um betrachtet, 
zeigte sich, daÂ starke Ã„nderunge sowohl in der ProduktivitÃ¤ als auch in der 
Zufuhr von terrigener organischer Substanz zu beobachten sind. Aus den 
oben angefÃ¼hrte Ãœberlegunge ergaben sich fÃ¼ diese Arbeit folgende 
Fragestellungen: 
1) Wie ist die Verteilung und die Zusammensetzung von organischem 
Kohlenstoff in Sedimenten des Arktischen Ozeans? 
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2) Spiegelt der organische Kohlenstoffgehalt der Sedimente Schwankungen 
in der globalen Klimageschichte wider, und welche Rolle spielt dabei die 
Eisbedeckung? 
3 )  KÃ¶nne kurzkettige n-Alkane (Cl y+C-i 9) Ã„nderunge in der Produktion 
von mariner organischer Substanz im Arktischen Ozean anzeigen? 
4) Sind langkettige n-Alkane (C27+C2g+C31) geeignet um eine Zufuhr von 
terrigener organischer Substanz im Arktischen Ozean zu bestimmen? 
5) Welchen Anteil macht die marine organische Substanz am gesamten 
organischen Material aus? 
6 )  Lassen sich die Alkenongehalte der Sedimente als ProduktivitÃ¤tsanzeige 
im Arktischen Ozean verwenden und kann eine OberflÃ¤chenwasser 
temperatur berechnet werden? 
7) Welche Aussagen kÃ¶nne mit Lignin als Tracer fÃ¼ terrigene organische 
Substanz gemacht werden? 
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1.2. Morphologie und  Plattentektonik 
Der Arktische Ozean besteht aus dem zentralen Arktischen Becken, den 
randlichen Plateaus und nimmt innerhalb der Weltozeane aufgrund seiner 
ausgedehnten kontinentalen Schelfe, die 49 % des Gebietes des Arktischen 
Ozeans ausmachen, eine Sonderstellung ein (Abb. 1). Hierbei sind 
besonders die langgestreckten europÃ¤ische und sibirischen Schelfe 
(Barents-See, Kara-See, Laptev-See, Ostsibirische-See und Chukchi-See) 
mit bis zu 900 km Breite hervorzuheben. Die nordamerikanischen Schelfe 
sind dagegen nur bis zu 200 km breit (Weber 1986, Grantz et al. 1981, Hill et 
al. 1984, Naugler et al. 1974, Johnson et al. 1990). Das arktische Meeres- 
becken wird durch den Lomonosov-RÃ¼cke in zwei groÃŸ Teilbecken 
unterteilt: Das Eurasische Becken, das durch den Gakkel-RÃ¼cke in Nansen- 
und Amundsen-Becken unterteilt wird, und das Amerasische Becken, 
welches durch den Alpha-Mendeleev-RÃ¼cke in Makarov- und Kanada- 
Becken gegliedert wird. Das Nansen-Becken erreicht eine Tiefe von 3850 m. 
Das Amundsen-Becken ist mit ca. 4450 m Wassertiefe das tiefste Becken im 
Arktischen Ozean. Das Kanadische Becken ist mit ca. 25000 km2 das grÃ¶ÃŸ 
und weist relativ gleichfÃ¶rmig Tiefen von 3850 m auf. Das 500 km breite 
Makarov-Becken ist zwischen 2700 m und 4000 m tief und schlieÃŸ sich an 
die amerasische Seite des Lomonosov-RÃ¼cken an. 
Das Eurasische Becken, aus dem die meisten untersuchten Kerne stammen, 
ist in seiner Entstehungsgeschichte wesentlich jÃ¼nge als das Amerasische 
Becken, dessen Entstehung um 120 bis 80 Mio. Jahren vor heute ange- 
nommen wird (Weber & Sweeney 1990). Man geht aufgrund palÃ¤o 
magnetischer Untersuchungen von einer Ã–ffnun des Eurasischen Beckens 
um 56 Mio. Jahren vor heute aus (Johnson 1990). Die Ã–ffnun des 
Eurasischen Beckens wurde durch die Spreizung des Meeresbodens 
(Gakkel-RÃ¼cken hervorgerufen und steht in engem zeitlichen Zusammen- 
hang mit der Ã–ffnun der Norwegen-GrÃ¶nland-Se (Vogt et al. 1979). Entlang 
des Barents-Kara-See-Schelfs wurde dabei ein langes kontinentales Krusten- 
stuck, der heutige Lomonosov-Rucken, abgetrennt (Wilson 1963, Weber & 
Sweeney 1990). Im spÃ¤te PalÃ¤ozÃ Ã¶ffnet sich das Becken mit einer 
Spreizungsrate von 2 cmla. Stetigem Abnehmen der Spreizungsrate auf 
1 cmla im OligozanlfrÃ¼he MiozÃ¤ folgte ein Anstieg auf 1,5 cmla (Vogt et al. 
1979). Heute werden Werte von 0,3 bis 1,O cmla fÃ¼ die Spreizung am 
Gakkel-RÃ¼cke angegeben (Coles et al. 1978, Vogt et al. 1979). Die 
Entstehung des Makarov-Beckens liegt zeitlich gesehen zwischen der 
Ã–ffnun des Kanada-Beckens und des Eurasischen Beckens (Weber & 
Sweeney 1990). 
Im Anfangsstadium der Ã–ffnun des Eurasischen Beckens bestand keine 
Verbindung zu anderen Ozeanen. Vor 10 bis 15 Mio. Jahren hatte sich die 
GrÃ¶nland-Se so weit geÃ¶ffnet daÂ das abgeschlossene Becken eine flache 
Verbindung zum Atlantik erhielt. Eine richtige Tiefwasserpassage (> 2500 m), 
wie sie heute mit der Fram-StraÃŸ existiert, wurde erst durch die vollstÃ¤ndig 
Ã–ffnun der Norwegen-GrÃ¶nland-Se vor 7,5 bis 5 Mio. Jahren erreicht. 
Vorher behinderte das Yermak-Plateau und die Morris-Jesup-Schwelle einen 
Tiefenwasseraustausch (Lawver 1990). SpÃ¤te (vor 3 bis 3,5 Mio. Jahren) 
wurde durch die Ã–ffnun der BeringstraÃŸ eine Verbindung zum Pazifischen 
Ozean geschaffen (Marinkovich et al. 1990). 
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Abb. 1: Die Meeresbecken und Schelfgebiete des Arktischen Ozeans mit Tiefenangaben (m) 
(verÃ¤nder nach Gierloff-Emden 1982 und Wollenburg 1993) 
Die SedimentmÃ¤chtigkei im Arktischen Ozean ist recht variabel und schwankt 
von 0,1 bis 1,3 km in der Riftachse des Gakkel-RÃ¼cken (Kristofferson 1990) 
bis zu 3 km an den Sibirischen BeckenrÃ¤nder (Pogrebirskii 1983). Im 
Amundsen-Becken erreichen die kÃ¤nozoische Sedimente bis 2 km, im 
Nansen-Becken nÃ¶rdlic von Spitzbergen bis zu 3 km MÃ¤chtigkei (Sundvor 
et al. 1982). 
1.3. Hydrographie 
Der Arktische Ozean gilt als ein Ozean mit generell sehr stabil geschichteter 
WassersÃ¤ule in dem es nur im oberen Bereich (50 bis 200 m) zu einer 
Durchmischung kommt. Eine intensivere Durchmischung der tieferen 
WassersÃ¤ul und damit einhergehenden Erneuerung des Tiefenwassers 
findet nur sehr eingeschrÃ¤nk statt (Swift et al. 1983, Aagaard et al. 1985, 
Anderson et al. 1989). Ein Grund fÃ¼ die stabil geschichtete WassersÃ¤ul ist 
eine kalte (-1,5 Â¡C) niedrig salinare OberflÃ¤chen-Wassermasse die durch 
den ZufluÃ der groÃŸe FluÃŸsystem (Abb. 2) und dem Wechselspiel von 
Gefrieren und Schmelzen des Meereises zustande kommt (Aagaard 1981, 
Swift 1986). 
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Abb. 2: FluÃŸeintra (krnsla) in den Arktischen Ozean (aus Aagaard & Carrnack 1989) 
Durch die stabile Schichtung lassen sich zwei Wassermassen aushalten: 
In Tiefen von 200 bis 1000 m kann im gesamten Arktischen Ozean das 
Arktische Zwischenwasser (AIW) beobachtet werden (Aagaard et al. 1985, 
Aagaard 1981, Anderson et al. 1989). Diese Wassermasse entsteht durch das 
Vermischen und nachfolgende Absinken von warmem und salzreichem 
atlantischem OberflÃ¤chenwasse mit Wassermassen der Schelfgebiete. Der 
ZufluÃ von atlantischem OberflÃ¤chenwasse erfolgt nÃ¶rdlic von Spitzbergen 
und Ã¼be die Barents-See und lÃ¤Ã sich an den SchelfrÃ¤nder des 
Eurasischen Beckens verfolgen. WÃ¤hren des EinflieÃŸen kommt es immer 
wieder zur Mischung mit kalten, hochsalinaren Wassermassen, die von den 
Schelfen die KontinentalhÃ¤ng herunterflieÃŸen Dabei entstehen drei 
topographiegesteuerte EinstrÃ¶m in das Nansen-, Amundsen- und Makarov- 
Becken (Anderson et al. 1994, Rudels et al. 1994). 
Das Tiefenwasser des Arktischen Ozeans (AODW) wird als eine Wasser- 
masse definiert, die unterhalb der 0 'C Isotherme in etwa 1000 m Wasser- 
tiefe liegt (Aagard 1981). Diese Wassermasse macht ungefÃ¤h 60 des 
gesamten Wasservolumens der Arktis aus. Sie gilt als eine relativ homogene 
Wassermasse mit einer SalinitÃ¤ von 34,95 %o und einer Temperatur von - 
0,94 OC im Eurasischen Becken. Das Tiefenwasser des Kanada-Becken ist 
ca. 0,5 'C wÃ¤rmer Die Herkunft des Tiefenwassers wird kontrÃ¤ diskutiert. 
WÃ¤hren einige Autoren von einem Tiefenwassereinstrom aus der GrÃ¶nland 
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und Norwegen-See ausgehen (Aagaard et al. 1985; Johannessen 1986; 
Swift & Aagaard 1981), konnte dieser Einstrom von Anderson et al. (1994) 
nicht beobachtet werden. Nur an einer Stelle nÃ¶rdlic des Yermak-Plateaus 
konnten noch Reste des GrÃ¶nlÃ¤ndisch-Norwegisch Tiefenwassers 
festgestellt werden (Anderson et al. 1994). Besonders groÃŸ Bedeutung fÃ¼ 
eine Tiefenwasserbildung im Arktischen Ozean besitzen die ausgedehnten 
Schelfgebiete Sibiriens (Midttun 1985, Swift et al. 1983). Hier kommt es im 
Herbst und Winter durch die Meereisentstehung zur Bildung von 
hochsalinaren, kalten Salzlaugen, die aufgrund ihrer Dichte absinken und zu 
einer Tiefenwasserventilation beitragen (Aagaard et al. 1985; Swift et al. 
1983). 
Der Lomonosov-RÃ¼cke trennt das Tiefenwasser des Amerasischen Beckens 
vom Tiefenwasser des Eurasischen Beckens und somit vom Austausch mit 
den Weltozeanen (Aagaard 1989, Aagaard et al. 1985). Ein Austausch 
zwischen Amerasischem und Eurasischem Tiefenwasser findet nur in der 
NÃ¤h des grÃ¶nlÃ¤ndisch Kontinentalhanges statt. Hier flieÃŸ ein Teil dieses 
Wasserstromes in die Fram-StraÃŸe wÃ¤hren der andere Teil zwischen 
Morris-Jesup-Schwelle und Yermak-Plateau abgespalten wird und ins 
Nansen- und Amundsen-Becken flieÃŸ (Rudels 1986, Anderson et al. 1989). 
Die OberflÃ¤chenzirkulatio im zentralen Arktischen Ozean wird durch zwei 
groÃŸ Driftsysteme bestimmt. Im Amerasischen Becken zirkulieren die 
Wassermassen als Beaufort-Wirbel (Gordienko & Laktionov 1969). Im 
Eurasischen Becken verlÃ¤uf die Transpolar-Drift von der Laptev-See-Region 
bis in die Fram-StraÃŸ (Abb. 3). 
Der Austausch zwischen dem Arktischen Ozean und den Ã¼brige Welt- 
Ozeanen geschieht hauptsÃ¤chlic durch die Fram-StraÃŸe die bis 2600 m tief 
ist. Andere Verbindungen sind wesentlich flacher (z.5. BeringstraÃŸ ca. 20 m 
oder Barents-See 250 m) und spielen nur eine sehr untergeordnete Rolle. 
Das Zirkulationsmuster in der Fram-StraÃŸ setzt sich aus zwei entgegen- 
gesetzten StrÃ¶mungssysteme zusammen. Der Westspitzbergenstrom 
(WSC), als nÃ¶rdliche AuslÃ¤ufe des Norwegenstromes (NC), bringt warme 
und relativ salzreiche atlantische Wassermassen in den Arktischen Ozean 
(Abb. 3). Diese strÃ¶me westlich von Spitzbergen und Ã¼be die Barents-See 
ein (Johannessen 1986). Kaltes und niedrig salinares arktisches OberflÃ¤chen 
Wasser flieÃŸ als OstgrÃ¶nlandstro (EGC) Ã¶stlic von GrÃ¶nlan aus dem 
Arktischen Ozean in die GrÃ¶nland-Se (Swift 1986). 
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AUD. 3: UberflÃ¤chenwasserzirkulatio irn Arktischen Ozean mit Transpolar Drift, Beaufort Wirbel 
und Westspitzbergenstrorn (WSC, verÃ¤nder nach Gordienko & Laktionov 1969) 
1.4. Meereis 
Das Meereis im Arktischen Ozean deckt die OzeanoberflÃ¤ch ab und nimmt 
damit EinfluÃ auf die vertikale Struktur und Zirkulation der Wassermassen und 
behindert einen WÃ¤rme bzw. Energieaustausch des Ozeans mit der 
AtmosphÃ¤r (Untersteiner 1990). 
Der zentrale Arktische Ozean ist ganzjÃ¤hri mit Eis bedeckt, nur die 
Schelfgebiete wie z.B. die Laptev-, Kara- und Barents-See sind in den 
Sommermonaten teilweise eisfrei (Untersteiner 1990). WÃ¤hren der maxi- 
malen Eisbedeckung in den Wintermonaten (15 X 106 km2) sind 10 % der 
nÃ¶rdliche HemisphÃ¤r vereist (Walsh & Johnson 1979, Untersteiner 1990). 
Im Sommer kann die Ausdehnung der Meereisbedeckung um die HÃ¤lft 
zurÃ¼ckgehe (Abb. 4). 
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Abb. 4: Die durchschnitliche (schraffiert) und extreme (maximale = gepunktet bzw. minimale = 
gestrichelt) Meereisausdehnung (2 118 Eisbedeckung) im Arktischen Ozean (nach CIA 
1978 und Barry 1989, aus Myhre et al. 1995) 
Die Eisdicke betrug wÃ¤hren ARK Vllll3 im Untersuchungsgebiet ca. 1 bis 
7 m, wobei der Mittelwert bei 2,5 m lag (FÃ¼ttere 1992). Irn Amerasischen 
Becken werden hÃ¶her EismÃ¤chtigkeite erreicht. Dies hÃ¤ng mit den 
unterschiedlichen Driftsystemen im Arktischen Ozean zusammen. WÃ¤hren 
im Eurasischen Becken das hauptsÃ¤chlic auf den Sibirischen Schelfen 
gebildete Meereis durch die Transpolar Drift in Richtung Fram-StraÃŸ 
getrieben wird, wird das Eis im Amerasischen Becken durch den Beaufort 
Wirbel angetrieben (Abb. 5; Gordienko & Laktionov 1969, Colony & Thorndike 
1984). Durch den zyklonalen Wirbel verweilt das Eis wesentlich lÃ¤nge 
(mehrere Jahre) im Amerasischen Becken und erreicht so grÃ¶ÃŸe MÃ¤chtig 
Reiten, bevor es Ã¼be die Fram-StraÃŸ in die GrÃ¶nland-Se abtreibt. Die 
eurasischen Schelfe gelten heute als ein Hauptgebiet der Meereisproduktion 
(Zakharov 1966, Colony & Thorndike 1985). Sie spielen auch bei der 
Sedimentaufnahme ins Meereis eine wesentliche Rolle (Reimnitz & 
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Kempema 1987, Reimnitz & Saarso 1991, Wollenburg 1993 NÃ¼rnber et al. 
1 994). 
Neunzig Prozent des Meereises ist mehrjÃ¤hrige Eis, wobei das Eis im 
Amerasischen Becken Ã¤lte (bis 13 Jahre) als das meist 1 bis 3 jÃ¤hrig Eis 
des Eurasischen Beckens ist (Maykut 1985). Etwa 10 % des Meereises 
verlÃ¤Ã den Arktischen Ozean pro Jahr durch die Fram-StraÃŸe Die Driftge- 
schwindiakeiten lieaen bei ca. 6 km nro Tau. kÃ¶nne aber in der Ost- 
~ r Ã ¶ n l a n d ~ e ~ i o  bisauf 25 km pro Tag 'ansteigen. 
Abb. 5: Zirkulationsmuster und Driftgeschwindigkeit des Meereises. Dicke Linien und Zahlen 
geben die noch verbleibende Zeit (in Jahren) der Eisschollen im Arktischen Ozean an, 
bevor sie durch die Fram-StraÃŸ ausstrÃ¶me (Rigor 1992). 
Eisberge treten im Eurasischen Becken rezent nur vereinzelt auf (Wollenburg 
1993, vgl. Eicken et al. 1994). Dadurch ist ihr EinfluÃ auf die Sedimentation im 
Eurasischen Becken eher als gering einzuschÃ¤tze (vgl. John & Sudgen 
1975, Wollenburg 1993). Sie finden ihren Ursprung hauptsÃ¤chlic auf Franz- 
Josef-Land oder Severnya Zemlya (Wollenburg 1993). 
1.5. Sedimentationsprozesse 
Bei vorhergehenden Untersuchungen der Sedimentationsprozesse im 
Arktischen Ozean hat sich gezeigt, daÂ hier mehrere Faktoren zu 
berÃ¼cksichtige sind. Hierbei spielt der Partikeltransport durch Meereis eine 
wesentliche Rolle (Reimnitz & Kempema 1987, Reimnitz & Saarso 1991, 
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Pfirman et al. 1989, 1990, Wollenburg 1993, NÃ¼rnber et al. 1994). Ã„olisc 
transportierte Sedimentpartikel stellen nur einen geringen Anteil an dem 
Gesamtsediment des Arktischen Ozeans (Wollenburg 1993). Bei den 
eistransportierten Sedimenten handelt es sich hauptsÃ¤chlic um tonig-siltige 
oder siltig-tonige Sedimente (Pfirman et al. 1990, Wollenburg 1993, Nurnberg 
et al. 1994). Vereinzelt kÃ¶nne aber auch Feinsande oder grobes Material bis 
fÃ¼n Zentimeter, welches im Sediment als eistransportiertes Material (IRD) 
bezeichnet wird, auftreten (Nurnberg et al. 1994). Die Aufnahme des 
Sediments in das Meereis ist von mehreren Autoren beschrieben worden 
(Barnes et al. 1982, Reimnitz & Kempema 1987, Reimnitz et al. 1987, 
Kempema et al. 1989). Hier spielen Prozesse wie "anchorl'-, "frazill'- und 
"slush"-Eisbildung eine wesentliche Rolle fÃ¼ die Sedimentation im Arktischen 
Ozean. Als eine Hauptregion fÃ¼ die Sedimentaufnahme ins Meereis wird 
heute die Laptev-See angenommen (Pfirman et al. 1990, Wollenburg 1993, 
Nurnberg et al. 1994, siehe auch Kassens et al. 1994). Die 
Zusammensetzung der Meereissedimente ist in Abbildung 6 dargestellt. 
Neben Tonmineralen sind Quarz und FeldspÃ¤t hÃ¤ufig Bei den biogenen 




Abb. 6: Terrigene 
sedimenten 
und biogene Bestandteile und deren relative HÃ¤ufigkei in Meereis- 
(aus Nurnberg et al. 1994) 
Die organischen Kohlenstoffgehalte in arktischen Meereissedimenten liegen 
zwischen 0,6 bis 6,4 % (Wollenburg 1993). Nurnberg et al. (1994) haben in 
Meereissedimenten der Laptev-See TOC-Gehalte von 1,6 % fÃ¼ "turbid-ice" 
und 5,7 % fÃ¼ "anchor-ice" gemessen. In dem "anchor-ice" fanden sich als 
hÃ¤ufige Bestandteil terrigene PflanzenhÃ¤ckse (Nurnberg pers. Mitt.). 
Untersuchungen Ã¼be die Tonmineralvergesellschaftung in OberflÃ¤chen 
sedimenten und der Vergleich zu den Meereissedimenten zeigt, daÂ auch 
andere Sedimentationsprozesse wie z.B. TrÃ¼bestrÃ¶ eine erhebliche Rolle 
spielen mÃ¼sse (Stein et al. 1994c,d). In Abbildung 7 ist eine Zusammen- 
fassung der Faktoren, die die Sedimentation und die Produktion von mariner 
organischer Substanz im Arktischen Ozean beeinflussen, dargestellt. 
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Durch ihre im Vergleich zu den Eurasischen Schelfen relativ schmalen 
Schelfgebiete hat die Kanadische Arktis keinen vergleichbar groÃŸe EinfluÃ 
auf die Sedimentation in der Arktis wie die ausgedehnten flachen Sibirischen 
Schelfgebiete (vgl. Reimnitz et al. 1994). Eine Absenkung des Meeres- 
spiegels sollte auf den Schelfgebieten der Kanadischen Arktis auch nicht so 
groÃŸ Auswirkungen haben, da diese viel tiefer sind, so daÂ sie bei einem 
Meeresspiegelabfall nicht vollstÃ¤ndi trockenfallen. 
Abb. 7: Faktoren, die die Sedimentation und die Produktion von mariner organischer Substanz 
irn Arktischen Ozean beeinflussen (Stein & Korolev 1994) 
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2.1. Probennahme 
In der vorliegenden Arbeit wurden Untersuchungen an Sedimenten des zen- 
tralen Arktischen Ozeans durchgefÃ¼hrt Eine der wichtigsten Voraussetzungen 
dafÃ¼ ist eine mÃ¶glichs ungestÃ¶rt Sedimentabfolge. Um OberflÃ¤chen 
sedimente gewinnen zu kÃ¶nnen wurden zwei verschiedene Multicorer (MUC; 
12 Rohre mit einem Durchmesser von 6 cm bzw. 8 Rohre mit einem Durch- 
messer von 10 cm; Fa. Wuttke, Henstedt-Ulzburg) eingesetzt. Mit einem 
Penetrationsgewicht von 250 kg konnten nahezu ungestÃ¶rt OberflÃ¤chen 
sedimentkerne bis 40 cm LÃ¤ng gewonnen werden. Um lÃ¤nger Sediment- 
Sequenzen zu kernen, kam das Kastenlot (KAL; HydrowerkstÃ¤tte in Kiel) mit 
einem quadratischen Querschnitt von 30 cm und einer Segment-LÃ¤ng von 
575 cm sowie einem Penetrationsgewicht von 3.5 t zum Einsatz (KÃ¶gle 
1963). Mit dem Kastenlot (2 Segmente) war es mÃ¶glich Kerne bis zu 970 cm 
LÃ¤ng zu erlangen. 
Die Beprobung der Multicorer-Kerne erfolgte zentimeterweise. 1 bis 2 Rohre 
wurden sofort fÃ¼ organisch-geochemische Untersuchungen tiefgefroren 
(- 30 Â¡C) Proben, die fÃ¼ Isotopenuntersuchungen sowie sedimentologische 
und mikroskopische Methoden verwendet werden sollten, sind bei 4 OC auf- 
bewahrt worden. Die in dieser Arbeit angewendeten Untersuchungs- 
methoden sind in Abbildung 8 aufgefÃ¼hrt Insgesamt wurden 20 Multicorer- 
Kerne bearbeitet (Abb. 9). Die Kastenlotkerne sind nach der Kernnahme 
sofort an Bord geÃ¶ffne worden und wurden im 5 cm Abstand beprobt. 
ZusÃ¤tzlich Proben wurden an besonders ausgeprÃ¤gte lithologischen 
Einheiten entnommen. Die Proben wurden bis zur Bearbeitung bei 4 'C 
gelagert. Um stratigraphisch hochauflÃ¶send organisch-geochemische 
Untersuchungen durchfÃ¼hre zu kÃ¶nnen wurde ein halbiertes Rohr (12 cm im 
Durchmesser) in das Sediment gedrÃ¼ck und so die komplette Sediment- 
Sequenz erhalten. Diese wurde bei minus 30 O C  eingefroren. Es wurden 8 
Kastenlotkerne in dieser Arbeit untersucht (Abb. 9). 
Sauerstoffindex 
C/N - VerhÃ¤ltni 
Abb. 8: Angewendete Untersuchungsmethoden und gemessene Parameter 
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Abb. 9: Posinonen aer untersuchten OberflÃ¤chen und Multicorerproben (volle Kreise) und d ~ r  
Kastenlotkerne (offene Kreise). Lom. R. = Lomonosov-RÃ¼cken M.J.S. = Morris-Jesup- 
Schwelle. 
2.2. Elementaranalysen 
Zur Bestimmung des Gehaltes von Kohlenstoff und Stickstoff im Sediment 
stehen verschiedene Verfahren zur VerfÃ¼gung Am Alfred-Wegener-Institut 
wurde neben einem CHN-Elementaranalysator der Firma Heraeus ein Leco 
CS-Elementaranalysator eingesetzt. 
Bei der Bestimmung von Kohlenstoff und Stickstoff mit dem CHN-Elementar- 
analysator werden ca. 20 bis 40 mg Probensubstanz in ein Zinnschiffchen 
eingewogen und luftdicht eingefaltet. Die Probe wird unter Zufuhr einer 
definierten Menge an Sauerstoff verbrannt. Hierbei werden durch die kata- 
lytische Wirkung des Zinns Temperaturen von 1400 ' C  erreicht, die einen 
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vollstÃ¤ndige AufschluÃ der Probe gewÃ¤hrleisten Bei der Verbrennung 
entstehen CO2 und Stickoxide (NOx), die in einem mit Kupferdraht gefÃ¼llte 
Quarzrohr zu N2 reduziert werden. Mit einem Helium-TrÃ¤gerstro werden die 
Gase durch eine mit Silicagel gefÃ¼llt Kupferspirale geleitet, an der CO2 zu- 
rÃ¼ckgehalte wird, wÃ¤hren Stickstoff in einem WÃ¤rmeleitfÃ¤higkeitsdetekt 
(WLD) gegen einen unkontaminierten Helium-Vergleichsstrom bestimmt wird. 
AnschlieÃŸen wird die CO2-Falle aufgeheizt und das freiwerdende CO2 eben- 
falls im WLD gemessen. Die Auswertung erfolgt durch Eichung mit Standard- 
substanzen (z.B. Acetanilid), die vor jeder MeÃŸreih durchgefÃ¼hr wird. 
Die Reproduzierbarkeit der Messungen wurde mit Doppelmessungen an ver- 
schiedenen Kernen Ã¼berprÃ¼f In Abbildung 10 ist das Ergebnis am Beispiel 
von Kern PS2176-3 dokumentiert. Die Standardabweichung ergab beim 
Kohlenstoff 0,05 Gew.-% und beim Stickstoff 0,04 Gew.-%. 
Abb. 10: uuppelmessungen des Konienstongenaltes (%) mit dem ChN-Analysator an Proben 
des Kerns PS2176-3 
Zur Kontrolle der Messungen sind in regelmÃ¤ÃŸig AbstÃ¤nde Bezugs- 
substanzen wÃ¤hren der Analysen-Zyklen gemessen worden. Hierbei wurden 
die in Tabelle 1 aufgefÃ¼hrte Substanzen verwendet: 
Tab. 1: Standardsubstanzen fÃ¼ die CHN-Analyse. (2) und (3) sind interne AWI Standards 
Kohlenstoff Stickstoff 
Standard Gew.-% Gew.-% 
......................................................................................................... 
(1) Acetanilid 71,09 10,36 
(2) Lias-Schwarzschiefer (ST001) 0,6 - 0,8 0,04 - 0,08 
(3) Weser-Wattsediment (WRE1) 2,1 - 2,2 0,12 - 0,15 
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2.2.1. Best immung von organischem Kohlenstoff und Karbonat 
Die Bestimmung des organischen Kohlenstoffs (TOC) setzt eine Trennung 
des karbonatisch und organisch gebundenen Kohlenstoffs voraus. In dieser 
Arbeit wurden drei verschiedene Methoden angewandt. (1) Das Sediment 
wird mit 10 %iger SalzsÃ¤ur versetzt und einige Stunden stehen gelassen. 
Die SÃ¤ur wird danach durch mehrmaliges Auswaschen des Sediments mit 
H 2 0  (dest.) entfernt. Hierbei ist es mÃ¶glich daÂ sehr labile organische 
Komponenten angelÃ¶s und weggespÃ¼l werden. Nachdem das Sediment bei 
60 'C getrocknet wurde, kann nach einer weiteren Messung im CHN- 
Elementaranalysator der organische Kohlenstoff (TOC) aus dem 
Gesamtkohlenstoff (TC) und dem Kohlenstoff der karbonatfreien Probe (TOC') 
nach folgender Formel berechnet werden: 
Eine weitere Methode (2), bei der das AusspÃ¼le labiler organischer 
Komponenten vermieden wird, sieht die Entkarbonatisierung direkt in einem 
Silberschiffchen vor. Dabei wird die eingewogene Gesamt-Probe mit ein paar 
Tropfen Ã„thano versetzt und solange mit 10 %iger HCI betrÃ¤ufelt bis keine 
Reaktion (CO2-Entwicklung) mehr auftritt (vergl. Hebbeln 1991). Die Probe 
wird auf der Heizplatte bei 70 OC getrocknet, luftdicht eingefaltet, und der or- 
ganische Kohlenstoff wird dann direkt im CHN-Elementaranalysator ge- 
messen. 
Bei der Kohlenstoffmessung mit dem Leco CS-Analysator (3) wird die Probe 
in einem Tiegel mit HCI (konz.) versetzt und mindestens 2 Stunden bei 
200 'C abgeraucht. Die Probe wird dann im Leco in einem Induktionsofen 
bei 1800 'C verbrannt und der organische Kohlenstoff als CO2 mit einer 
InfrarotmeÃŸzell erfaÃŸt 
Der Karbonatgehalt der Proben errechnet sich jeweils als Differenz des 
Gesamtkohlenstoffs (TC) und des organischen Kohlenstoffs (TOC): 
Karbonatgehalt (%) = (TC - TOC) X 8,333 (2) 
Bei der Berechnung des Karbonatgehaltes nach dieser Formel wird voraus- 
gesetzt, daÂ das gesamte Karbonat als Kalzit vorliegt. Wenn grÃ¶ÃŸe Mengen 
anderer Karbonatphasen (2.B. Dolomit) in den Proben vorhanden sind, 
kÃ¶nne die Gehalte aufgrund des unterschiedlichen Umrechnungsfaktors von 
Kalzit (8,333) und Dolomit (15,353) zu niedrig sein. 
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2.2.2. Fehlerbetrachtung und  Vergleich der untersch ied l ichen 
Analysenmethoden 
Um die MeÃŸdate der verschiedenen Analysenmethoden miteinander ver- 
gleichen zu kÃ¶nnen wurden die Werte in Abbildung 11 als Korrelationsdia- 
gramm dargestellt. Hierbei wird deutlich, daÂ die am Leco gemessenen 
Proben im unteren Konzentrationsbereich recht gut mit den am CHN- 
Analysator gemessenen Proben Ã¼bereinstimmen wÃ¤hren im oberen 
Konzentrationsbereich Abweichungen von bis zu 0,3 Prozentpunkten auf- 
treten kÃ¶nnen Diese relativ groÃŸe Abweichungen traten bei Vergleichs- 
messungen von Sedimenten aus dem JungtertiÃ¤ und PleistozÃ¤ nicht auf 
(vgl. Stein et al. 1989). 
TOC (%), CHN-Analysator 
Abb. 1 i :  v'ergieiuh der Messung von organischem Kohlenstoff (%) an ausgewÃ¤hlte Proben 
des Kerns PS21 76-3, die mit dem Leco CS-Analysator bzw. mit dem CHN-Analysator 
von Heraeus bestimmt wurden 
Die direkte Bestimmung des organischen Kohlenstoffs mittels Silberschiffchen 
wurde an den Multicorer-Kernen PS21 59-3, PS21 61 -1, PS21 65-5 und 
PS2177-3 zusÃ¤tzlic durchgefÃ¼hrt In Abbildung 12 sieht man sehr schÃ¶ den 
linearen Verlauf, der den mÃ¶gliche Verlust von organischen Komponenten 
durch das Auswaschen nicht bestÃ¤tigt In dieser Arbeit wurden nur MeÃŸwert 
des CHN-Elementaranalysators verwendet. 
Die geringen Stickstoff-Werte arktischer Sedimente (0,02 bis 0,15 %) liegen 
nahe an der Nachweisgrenze des CHN-Anylysator. Hier wÃ¤r der Einsatz 
eines zusÃ¤tzliche Integrators sinnvoll, um den Fehler bei der Auswertung zu 
minimieren. Die Berechnung von TOC/Ntot wird mit Werten aus zwei MeÃŸ 
vorgÃ¤nge vorgenommen. Um dies zu umgehen, kann zur Berechnung von 
CIN-VerhÃ¤ltnisse der T0C'- und N1tot - Wert (die Kohlenstoff- und Stickstoff- 
werte der entkarbonatisierten Probe) benutzt werden. Einen Vergleich der 
Ergebnisse beider Berechnungsarten in Abbildung 13 zeigt aber keine signi- 
fikanten Abweichungen. 
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TOC ( X ) ,  ausgewaschen 
Abb. 12: Vergleich des organischen Kohlenstoffgehaltes (%) von Proben des Multicorer-Kerns 
PS2161-1. Die Proben, die auf der Ordinate aufgetragen sind, wurden im Silber- 
schiffchen entkarbonatisiert. Die Proben, die auf der Abszisse aufgetragen sind, 
wurden mit H20 (dest.) ausgewaschen. 
Abb. 13: Vergleich von TOC/Ntot - und TOC'/N1tot - Werten des Kerns PS21 78-5 
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Der Stickstoff im Sediment setzt sich aus einem von Organismen stammen- 
den Teil (Norg) und einem an Tonminerale gebundenen Teil (Nanorg) zusam- 
men. Der anorganische Stickstoff ist besonders an Illite und Vermiculite in 
Form von Ammonium gebunden (Stevenson & Dhariwal 1959, 
Schachtschabel 1961). Dies hÃ¤ng mit dem Austausch von Kaliumionen 
gegen Ammoniumionen zusammen, die dieselbe Ladun besitzen und im 
Radius nur etwas grÃ¶ÃŸ sind (K+ = 2,66 A, NH4+ = 2,86 1 ; Schwertmann & 
Niederbudde 1993). Bei der Bestimmung von CIN-VerhÃ¤ltnisse wird meist 
nur das CorglNtot-VerhÃ¤ltni bestimmt, da die Trennung von organischem und 
anorganischem Stickstoff in Sedimenten analytisch sehr aufwendig ist 
(Stevenson et al. 1967). Bei Sedimentproben, die arm an Illiten und 
Vermiculiten sind, ist dies durchaus sinnvoll und in Hinsicht auf die Herkunft 
des organischen Materials (Emerson & Hedges 1988, Stein 1991) interpre- 
tierbar (MÃ¼lle 1977). 
Die Sedimente des Arktischen Ozeans bestehen teilweise zu Ã¼be 60 % aus 
dem ammoniumbindenden Tonmineral Illit (Stein et al. 1994~) .  Dies kann zu 
Abweichungen zwischen TOCINtot und TOC/Norg fÃ¼hren Um eine grobe 
AbschÃ¤tzun Ã¼be den an Tonminerale gebundenen Stickstoff zu erlangen, 
wurden einige Proben 24 h in einem Muffelofen 400 ' C  ausgesetzt 
(Mogilevkina 1964). Hierbei wird der organische Stickstoffanteil zerstÃ¶rt so 
daÂ man bei einer erneuten Messung den anorganischen Stickstoff messen 
kann. Nach folgender Gleichung kann dann der organische Stickstoffgehalt 
der Probe berechnet werden: 
Der austauschbare Stickstoffgehalt (Naust) liegt in den meisten Sedimenten 
unter 5 % und kann vernachlÃ¤ssig werden (MÃ¼lle 1977). In Tabelle 2 ist der 
Norg-, Nges-, Nanorg-Gehalt sowie die Tonmineralgehalte von OberflÃ¤chen 
sedimenten und einem Kern aus dem Amundsen-Becken (fÃ¼ den keine Ton- 
mineraldaten vorliegen) angegeben. Dabei wird ersichtlich, daÂ teilweise bis 
zu 70 % des Stickstoffs aus den Tonmineralen herrÃ¼hren Man sollte hierbei 
aber die angewendete Methode berÃ¼cksichtigen die nur eine recht grobe 
EinschÃ¤tzun zulÃ¤ÃŸ Aus Abbildung 14 ist ersichtlich, daÂ§ obwohl die 
Absolutwerte sehr unterschiedlich sind, eine Einordnung in marine bzw. 
terrigene organische Substanz aufgrund der relativen Schwankungen des 
CIN-VerhÃ¤ltnisse durchaus gerechtfertigt ist. 
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Tab. 2: Gesamtstickstoff (Nges), anorganischer (Nanorg) und organischer (Norg) Stickstoff- 
anteil (%) der Gesamtprobe, Tonrnineralanteil (%) der Gesamtprobe und Illitanteil (%) 
der Tonfraktion von OberflÃ¤chensedimente und Kern PS2174-5 aus dem 
Amundsen-Becken. Tonmineraldaten aus Stein et al. (1 994c) 
Probe Nges Nanorg Norg Norg (%) Ton (%) Mit(%) 
Abb.14: Korrelationsdiagrarnm von TOC/Ntot- und TOC/Norg-Werten 
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2.3. Bestimmung der Zusammensetzung und der thermischen 
Reife von organischer Substanz mit der Rock-Eval-Pyrolyse 
Mit Hilfe der Rock-Eval-Pyrolyse kann sowohl eine Beurteilung der ther- 
mischen Reife als auch der QualitÃ¤ des organischen Materials vorgenommen 
werden (Espitalie et al. 1977, Espitalie et al. 1984, Peters 1986). Hierbei wird 
Ca. 100 mg Probe in einem Ofen schrittweise aufgeheizt und somit eine 
thermische Diagenese der organischen Substanz simuliert. Der Pyrolyse- 
Vorgang erfolgt in drei Stufen (Abb. 15): (1) Die labilen organischen Verbin- 
dungen werden bei 300 OC freigesetzt und an einem Flammenionisations- 
detektor (FID) als &-Peak gemessen. 
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Abb. 15: Schematische Darstellung eines Analyseganges bei der Rock-Eval-Pyrolyse 
In einer weiteren Aufheizphase (300-550 Â¡C werden die komplexeren 
Kohlenstoffverbindungen aufgespalten und ebenfalls am FID als S2-Peak 
delektiert (2). Bei diesem Vorgang wird gleichzeitig zwischen 300 und 390 'C 
das durch den Zerfall der organischen Substanz volatisierte CO2 in einem 
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Molekularsieb aufgefangen. Nach der Detektion des S2-Peaks wird das Mole- 
kularsieb aufgeheizt und das freiwerdende CO2 mit einem WÃ¤rmeleit 
fÃ¤higkeitsdetekto gemessen (S3-Peak, 3). Durch das gezielte Auffangen des 
CO2 bis 390 'C wird verhindert, daÂ CO2, welches durch den Zerfall von 
Karbonaten entsteht, mit in den S3-Peak einflieÃŸt Eine ausfÃ¼hrlich 
Diskussion Ã¼be EinflÃ¼ss durch andere Minerale ("mineral matrix effect") 
oder Schwefelkomponenten findet sich bei Katz (1983) und Peters (1986) 
bzw. Sassen & Chinn (1989). 
In Abbildung 16 sind Doppelmessungen des Wasserstoffindex von Proben 
des Kerns PS2163-1 aufgetragen. Diese zeigen die gute Reproduzierbarkeit 
der Wasserstoffhdex-Werte. 
- H l Doppel 'F 
Abb. 16: Doppelmessungen der Wasserstoffindex-Werte an Proben des Kerns PS2163-1 
Beim Rock-Eval-GerÃ¤ besteht neben fest programmierten Temperaturzyklen 
die MÃ¶glichkeit eigene Temperaturprogramme zu bestimmen. Dies wird von 
manchen Autoren fÃ¼ rezente Sedimente angewandt, da diese Proben hÃ¤ufi 
noch sehr labile organische Substanzen beinhalten, die in den SI-Peak mit 
einbezogen werden und diesen verfÃ¤lsche (Liebezeit & Wiesner 1990, 
Wagner 1993). In Tabelle 3 werden zwei Zyklen (1 = festprogrammiert, 
4 = freiwÃ¤hlbar gegenÃ¼bergestellt 
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Tab. 3: Pyrolysezyklen der verwendeten Rock-Eval Methode 
Pyrolyse-Schritt Zyklus 1 Zyklus 4 
Warte-Isotherme 300 'C, 15 sec 180 'C, 15 sec 
Spulen 450 'C, 4 min 450 Â¡C 4 min 
Anfangs-Isotherme 300 'C, 3 min 180 'C ,  2 min 
Aufheizen 300-550 'C, 180-550 Â¡C 
30 'Clmin 50 OCImin 
End-Isotherme 550 'C, 1 min 550 Â¡C 1 min 
In Abbildung 17a sind die Ergebnisse des mit Zyklus 1 und Zyklus 4 ge- 
messenen Kerns PS2174-5 in einem Diagramm aufgetragen. Es sind nur 
geringe Abweichungen bei zwei Proben um 350 cm Kerntiefe festzustellen. 
Diese fallen in einen Bereich, in dem ein hÃ¶here Anteil an (labiler) mariner 
organischer Substanz vorkommt. Generell wurden alle Hl-Werte mit dem 
Zyklus 1 bestimmt. Dies ist durch den hohen Anteil an terrigener organischer 
Substanz in Sedimenten des Arktischen Ozeans gerechtfertigt (Kap. 7.4.). Die 
Anwendung des Zyklus 4 ist aber durchaus sinnvoll, wenn Sedimente mit 
hoher mariner organischer Substanz untersucht werden, wie Vergleichs- 
messungen zeigen (Wagner 1994). 
In Abbildung 17b sind die Messungen des Wasserstoffindex der Gesamtprobe 
(Hl) und der entkarbonatisierten Probe (HI-HCI) des Kerns PS2176-3 aufge- 
tragen. Es zeigt sich, daÂ die erhÃ¶hte Wasserstoffindex-Werte der 
Gesamtprobe im Abschnitt 400 bis 500 cm nach einer Behandlung mit 
SalzsÃ¤ur stark zurÃ¼ckgehe und die Werte Ã¼be den gesamten Kern- 
abschnitt zwischen 30 und 80 mgHC1gC liegen. Dieses PhÃ¤nomen welches 
sich bei Proben aus dem JungtertiÃ¤ und PleistozÃ¤ nicht zeigte (Stein 1991), 
scheint nur bei relativ jungen Sedimenten aufzutreten. In diesen Sedimenten 
liegen wahrscheinlich noch sehr labile, wasserstoffreiche organische 
Verbindungen vor, die durch eine Behandlung mit einer 10 % HCI zerstÃ¶r 
und ausgewaschen werden. Eine gaschromatographische Analyse der 
Proben zeigte in der Alkanfraktion keine signifikanten Abweichungen. Um die 
abgereicherten organischen Komponenten der salzsÃ¤urebehandelte Probe 
bestimmen zu kÃ¶nnen mÃ¼ÃŸ eine massenspektrometrische Vollanalyse 
durchgefÃ¼hr werden. 
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Abb. 17a, b: GegenÃ¼berstellun von Werten der Rock-Eval-Pyrolyse des Kerns PS2174-5, die 
mit verschiedenen Aufheizprogrammen (Zyklen 1 und 4) bestimmt wurden und ein 
Vergleich der Wasserstoffindex-Werte von Gesamtproben und entkarbonatisierten 
Proben des Kerns PS21 76-3. 
2.4. Gaschromatographische Bestimmung von n-Alkanen und 
Alkenonen 
2.4.1. Probenaufbereitung fÃ¼ die Gaschromatographie 
Das Sediment wurde sofort nach der Probennahme an Bord bei minus 30 'C 
eingefroren. Unmittelbar vor der Aufbereitung fÃ¼ die organisch-geo- 
chemischen Untersuchungen wurde das Sediment gefriergetrocknet und in 
einem AchatmÃ¶rse analysenfein gemahlen. Die Aufbereitung der Sediment- 
proben wurde unter weitgehendem Verzicht auf Kunststoff- und Metall- 
materialien durchgefÃ¼hrt um eine Kontamination durch organische Substan- 
zen sowie Metalle und Metallsalze zu minimieren. Eine massenspektrome- 
trische Analyse einzelner Proben zeigte jedoch geringe Verunreinigungen 
(sog. "Weichmacher" aus Kunststoffen), die sehr wahrscheinlich auf die 
Probennahme an Bord und die Lagerung in Kunstoffbeuteln zurÃ¼ckzufÃ¼hr 
sind. 
In Abbildung 18 ist die Probenaufbereitung (nach Farrimond et al. 1990) in 
einem FluÃŸdiagram dargestellt. AbhÃ¤ngi vom TOC-Gehalt der Probe 
wurden 1 bis 5 g Probe eingewogen und mit einem internen Standard (1 pg 
Squalan, bzw. Octacosans~uremethylester 0,25 pg) versetzt. In drei 
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Extraktionschritten, die aus 20 rnin Ultraschallbad (Alkane) oder 6 rnin 
Ultraschallstab (Ketone) sowie anschlieÃŸende abzentrifugieren des 
organischen LÃ¶sungsmittel bestehen, wurden folgende LÃ¶sungsmitte 
eingesetzt: 
1. Extraktionsschritt: Methanol 10 bis 30 ml 
2. Extraktionsschritt: Methanol/Dichlormethan 10 bis 30 ml 
3. Extraktionsschritt: Dichlormethan 10 bis 30 ml 
+ 1-10 pg int. Standard (Squalan) 
+10-30 ml MeOH 
20 rnin Ultraschallbad 




+10-30 ml MeOH/CH2 CI2 (1:l) 
20 rnin Ultraschallbad 
5 rnin Zentrifugieren 
1 
Ã¼berstan 2. Extrakt 
Sediment 
l 
+I 0-30 ml CH2 C\, 
20 rnin Ultraschallbad 
5 rnin Zentrifugieren 
3. Extrakt 
0.088% KCL 
Erneute Extraktion mit CH2C12 
l 
mit NaSqtrocknen 
Abb.18: FluÃŸdiagram der Probenaufbereitung zur GC-Analyse (nach Farrimond et al. 1990) 
Die so erhaltenen Extrakte wurden zusammengefÃ¼g und mit 0,88 % KCI 
(Milli-Q-H20) in einem SchÃ¼tteltrichte ausgewaschen. Nach der Phasen- 
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trennung wurde die untere Phase (Dichlormethan) Ã¼be zuvor extrahierte 
Watte und Na2S04 gegeben und in einen Kolben Ã¼berfÃ¼hr Die zurÃ¼ck 
behaltene Phase (Methanol-H20) wurde noch einmal mit Dichlormethan 
ausgeschÃ¼ttelt um eventuell zurÃ¼ckgeblieben organische Substanzen in die 
Dichlormethanphase zu Ã¼berfÃ¼hre Die so erhaltenen Dichlormethanphasen 
wurden vereinigt,, unter leichtem Unterdruck in einem Rotationsverdampfer bei 
einer Temperatur von 40 'C auf ca. 2 ml eingeengt und in ein 5 ml-Proben- 
glÃ¤sche Ã¼berfÃ¼hr Das restliche LÃ¶sungsmitte wurde unter Stickstoff- 
atmosphÃ¤r bei 35 OC vorsichtig abgeblasen. Hierbei wurde besonders 
darauf geachtet, daÂ die Prozedur mit Erreichen der Gewichtskonstanz 
abgebrochen wurde, um Verluste an Probensubstanz mÃ¶glichs gering zu 
halten. Da die Proben bei der Fraktionierung Ã¼be eine mit n-Hexan 
aufgeschwÃ¤mmt Kieselgel-SÃ¤ul gefÃ¼hr werden, wurde der Extrakt mit 
0,1 ml Dichlormethan und 4 ml n-Hexan aufgenommen. Dadurch ist gewÃ¤hr 
leistet, daÂ sich der Extrakt vollstÃ¤ndi in Dichlormethan lÃ¶st aber durch den 
Ãœberschu an n-Hexan die Bedingungen fÃ¼ die Fraktionierung auf der SÃ¤ul 
nicht verÃ¤nder werden. 



































Milli-Q-Wasser aus einer Milli-Q-Plus 185 Anlage mit UV-Lampe 
2.4.3. Fraktionierung des Gesamtextraktes 
2 X dest. 
bei 600 'C 
2 h geglÃ¼h 
2 h be i  
120 OC 
Der Gesamtextrakt des geologischen Probenmaterials stellt eine komplexe 
Mischung sehr unterschiedlicher organischer Verbindungen dar. FÃ¼ eine 
Zuordnung von Einzelkomponenten und ihre Quantifizierung durch die GC- 
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beziehungsweise GCIMS-Analytik ist eine Auftrennung des Gesamtextraktes 
in verschiedene Fraktionen mit Ã¤hnliche PolaritÃ¤ sinnvoll. Besonders eine 
Zuordnung von Einzelkomponenten durch Retentionszeiten wird dadurch 
wesentlich erleichtert. 
Die Auftrennung in drei Fraktionen wurde Ã¼be eine mit Kieselgel gefÃ¼llt 
Pipette durchgefÃ¼hrt Das verwendete Kieselgel wurde jeweils frisch mit 
n-Hexan aufgeschwemmt. Die Trennung der Fraktionen wird durch die 
Verwendung verschiedener LÃ¶sungsmitte mit unterschiedlicher PolaritÃ¤ er- 
reicht: 
Fraktion 1: 6 ml n-Hexan Aliphate 
Fraktion 2: 6 ml n-HexanIEthylacetat (95:5) Sterole und Alkenone 
6 ml n-HexanlEthylacetat (90:lO) 
Fraktion 3: 4 ml Methanol Residuum 
Die jeweiligen Fraktionen wurden bei 40 OC unter StickstoffatmosphÃ¤r ein- 
geengt. Die Aliphatenfraktion wurde in 100 pl n-Hexan, welches mit einem 
Injektionsstandard (0,1 pglml BehensÃ¤uremethylester versetzt wurde, auf- 
genommen. Die Alkenonfraktion wurde in 100 p1 Dichlormethan, ebenfalls 
mit einem Injektionsstandard (0,1 pglml BehensÃ¤uremethylester versetzt, 
aufgenommen. Die gaschromatographische Analytik wurde direkt nach der 
Aufbereitung vorgenommen. 
2.4.4. Gaschromatographische Analytik 
Der verwendete Gaschromatograph (GC) ist mit einem Flammen- 
ionisationsdetektor (FID) ausgestattet. Die FlÃ¤ch unter dem Signal ist der 
Konzentration der zu bestimmenden Substanz proportional (Schomburg 
1987). Dies macht bei einer eindeutigen Zuordnung und der Zugabe eines 
internen Standards die Quantifizierung der delektierten Substanzen mÃ¶glich 
Die Messungen wurden auf einem Gaschromatographen der Firma Hewlett 
Packard, der mit einem KaltaufgabegerÃ¤ der Firma Gerstel ausgestattet ist, 
ausgefÃ¼hrt Im folgenden sind die Analysebedingungen fÃ¼ den Messvorgang 
der Alkane bzw. der Alkenone aufgefÃ¼hrt 
Gaschromatograph: HP 5890 Serie I1 
Detektor: FID, synth. Luft: 290 milmin, Hg: 40 mllmin 
Injektor: 
TrennsÃ¤ule 
GERSTEL@ KAS 3 (temperaturprogrammierbares 
Kaltaufgabesystem) 
50 m X 0,32 mm KapillarsÃ¤ul (Hewlett-Packard) 
HP-1, 0,17 pm Filmdicke 
dimethyl-polysiloxan (unpolar) 
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TrÃ¤gergas Helium, lineare FluÃŸgeschwindigkeit 20,4 cm/s 
Temperaturprogramm fÃ¼ Alkane (89,5 min): 
GC: 60 'C (1 min) Ã 15 'Clmin Ã 150 'C Ã 4 'Clmin Ã 300 'C (45 min) 
KAS: 60 'C (5s) Ã 10 'CIS Ã 300 'C (60s) 
Injektionsvolumen: 3p1 (Autoinjektor) 
Temperaturprogramm fÃ¼ Alkenone (813 min): 
GC: 60 'C (1 min) Ã 20 'Clmin Ã 270 'C Ã 1 'Clmin Ã 320 'C (20 min) 
KAS: 60 ' C  Ã 3 'CIS 105OC 10 'CIS 320 'C (60s) 
15 Sekunden LÃ¶sungsmittelausblendun 
Injektionsvolumen: 1 pl (Autoinjektor) 
Es erfolgte eine On-Line Datenaufnahme und Auswertung mit der MS-DOS 
Chem-Station von Hewlett Packard. 
2.4.5. Zuordnung und Quantifizierung von Einzelkomponenten 
Die Zuordnung der Einzelsignale in einem Chromatogramm erfolgt Ã¼be die 
Retentionszeiten. Das bedeutet, daÂ ein und dieselbe Substanz unter 
gleichen MeÃŸbedingunge immer zu einer bestimmten Zeit im Detektor erfaÃŸ 
wird. Um eine Zuordnung der Alkane Ã¼be die Retentionszeiten zu ermÃ¶g 
lichen, wurde eine StandardlÃ¶sun eingesetzt, die ein n-Alkan-Gemisch (C14 
bis Cs6) enthielt. Diese StandardlÃ¶sun wurde von Zeit zu Zeit im Routine- 
betrieb mitgemessen, um eine Variation der Retentionszeiten durch die 
VerÃ¤nderun der SÃ¤ul zu erfassen und zu korrigieren. Die n-Alkane bilden 
eine homologe Reihe, deren zeitliche AbstÃ¤nd im temperaturprogrammierten 
Bereich nahezu konstant sind und sich deshalb gut fÃ¼ die gaschromato- 
graphische Analyse eignen. Auch Pristan und Phytan konnten eindeutig zu- 
geordnet werden, wobei fÃ¼ Pristan ein synthetischer Standard eingesetzt 
wurde. 
Die Retentionszeiten der Alkenone wurden an einer Probe (CCI 025), die von 
Herrn Ruhland (UniversitÃ¤ Bremen) zur VerfÃ¼gun gestellt wurde, bestimmt. 
Eine Kontrolle der Retentionszeiten wurde durch die Messung von zwei 
Proben (PS2212-6) vom Yermak-Plateau am Massenspektrometer (AWI- 
Chemie) durchgefÃ¼hrt 
Das FID-Signal ermÃ¶glich eine Quantifizierung der Substanzen, die Ã¼be die 
Retentionszeiten zugeordnet werden kÃ¶nnen DafÃ¼ wurden zu Beginn jeder 
Aufbereitung die Proben mit einem sogenannten internen Standard (ISTD, 
siehe oben) versetzt. Dieser dient einerseits zur Kontrolle der Aufbereitung 
und andererseits zur Quantifizierung von Einzelkomponenten. Bei der Kon- 
zentration des ISTD ist es wichtig, im Konzentrationsbereich der zu be- 
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stimmenden Substanzen zu liegen, da starke Ãœber bzw. Unterdosierungen 
die Genauigkeit der Quantifizierung stark herabsetzen kÃ¶nnen Als ISTD 
wurden fÃ¼ die Aliphatenfraktion Squalan und fÃ¼ die Alkenonfraktion 
OctacosansÃ¤uremethyleste verwendet. Die Quantifizierung der Einzel- 
komponente erfolgt Ã¼be das Peak-FlÃ¤chenverhÃ¤ltn relativ zu dem einge- 
setzten Standard, dessen Absolutmenge bekannt ist. Bei dieser Methode wird 
vorausgesetzt, daÂ das lonisierungsverhalten der zu bestimmenden Substanz 
dem des internen Standards entspricht. Dies gilt fÃ¼ alle Komponenten in der 
Aliphatenfraktion relativ zu Squalan. Da das Signal von Kohlenwasserstoffen 
bei der Ionisierung in erster Linie nur von der Anzahl der Kohlenstoffatome 
pro g Substanz, die nicht an Heteroatome gebunden sind, abhÃ¤ngt ist 
dadurch eine Quantifizierung mÃ¶glic (Schomburg 1987). Die LinearitÃ¤ des 
FID wurde in dem fÃ¼ diese Arbeit relevanten MeÃŸbereic durch mehrere 
StandardlÃ¶sunge Ã¼berprÃ¼f Alle Konzentrationsangaben von Einzel- 
komponenten werden in dieser Arbeit relativ zu dem organischen 
Kohlenstoffgehalt der Probe mit der Einheit [pg/gC] angegeben. Die 
Berechnung der Konzentration erfolgt mit folgender Gleichung: 
CKomponente = Konzentration der Einzelkomponente [pg/gC] 
Die Integration der FID-Signale und die Berechnung der Konzentrationen von 
Alkanen und Alkenonen wurden mit Hilfe der HP-Chem-Station durchgefÃ¼hrt 
Zur Kontrolle der Probeninjektion durch den automatischen Probengeber in 
den Gaschromatograph, wurde zusÃ¤tzlic ein sogenannter Injektionsstandard 
(InjSTD, hier BehensÃ¤uremethyleste BAME) zugesetzt. Aus dem Peak- 
flÃ¤chenverhÃ¤ltn von ISTD zu InjSTD lassen sich Aufarbeitungsverluste 
erkennen und bestimmen. 
2.4.6. Beispiele von GC-Chromatogrammen 
In den folgenden Abbildungen sind drei Beispiele verschiedener GC- 
Chromatogramme aufgefÃ¼hrt Abbildung 19 zeigt das Chromatogramm der 
Probe 0-1 cm des Kerns PS2215-1, die deutlich marin bestimmt ist. Die 
n-Alkane mit den KettenlÃ¤nge C-17 und C-19 sind in ihren Gehalten sehr 
hoch und mit den langkettigen n-Alkanen (Cgy, C29, c31) vergleichbar. Auch 
Pristan (Pr) und Phytan (Ph) als Abbauprodukte von Chlorophyll sind deutlich 
zu identifizieren und relativ hoch. 
DemgegenÃ¼be wird die Probe 0-1 cm des Kerns PS2159-3 im wesentlichen 
durch langkettige n-Alkane (Cg7, C2g, C31), mit einer deutlichen Dominanz 
der ungeradzahligen Ã¼be die geradzahligen n-Alkane aufgebaut Abb. 20). 
Dies ist typisch fÃ¼ einen terrigenen Eintrag von Teilen hÃ¶here Landpflanzen 
(Bray & Evans 1961). Die kurzkettigen Verbindungen (C17, Clg) treten zurÃ¼c 
und machen nur 15 % der langkettigen Verbindungen aus. 
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Abb. 19: Chrornatograrnm der Probe 0-1 crn des Kerns PS2215-1. Die KettenlÃ¤ng der 
n-Alkane ist Ã¼be den Peaks angegeben. BAME = BehensÃ¤urernethylester 
Sq = Squalan, Pr = Pristan, Ph = Phytan. 
Abb. 20: Chromatograrnrn der Probe 0-1 cm des Kerns PS2159-3. Die KettenlÃ¤ng der 
n-Alkane ist Ã¼be den Peaks angegeben. BAME = BehensÃ¤urernethylester 
Sq = Squalan. 
2. Material und Untersuchungsmethoden 
Das Chromatogramm der Probe aus 155 cm Kerntiefe des Kerns PS2171-4 
(Abb. 21) soll verdeutlichen, welchen Effekt eine Lagerung der gemÃ¶rserte 
Proben in ungefrorenem Zustand (Lagerung bei 20 Â¡C hat. Es wird ein 
deutlicher Buckel der Basislinie im Bereich der kurzkettigen n-Alkane (< C21) 
sichtbar, der dadurch entsteht, daÂ die Chromatographie-SÃ¤ul nicht mehr in 
der Lage ist, die unzÃ¤hli hinzukommenden Abbauprodukte sauber zu 
trennen. Das FID-Signal kommt nicht mehr zur Nullinie zurÃ¼c und es entsteht 
das hier gezeigte typische Chromatogramm. Die chromatographische 
UnauflÃ¶sbarkei bei der AnhÃ¤ufun organischer Verbindungen z.B. durch 
einen Sedimentabbau wird auch als "unresolved-complex-mixture" (UCM) be- 
zeichnet. Das dieser Buckel bei den kurzkettigen n-Alkanen besonders her- 
vortritt, liegt an der wesentlich labileren Konsistenz dieser Verbindungen im 
~ e g e n s a t z  u den lÃ¤ngerkettige n-Alkanen. 
B A M E  
Abb. 21: Chromatogramrn der Probe aus 155 cm Kerntiefe des Kerns PS2171-4. Die 
KettenlÃ¤ng der n-Alkane ist Ã¼be den Peaks angegeben. BAME = Behen- 
sÃ¤uremethylester Sq = Squalan. 
2.5. Bestimmung der stabilen Kohlenstoffisotope (I2C,l3C) der 
organischen Substanz 
Das VerhÃ¤ltni der stabilen Kohlenstoffisotope wird an reinem Cop-Gas ge- 
messen, das durch die Verbrennung von karbonatfreien Proben gewonnen 
wird. Die grundlegenden Prinzipien der massenspektrometrischen Bestim- 
mung sind von Faure (1977), Duplessy (1978) und Hoefs (1987) beschrieben 
worden. 
Die Messung erfolgt gegen einen Standard, da eine Absolutmessung 
wesentlich schwieriger ist und dadurch eine groÃŸ Ungenauigkeit beinhaltet. 
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Das Ergebnis wird als die Abweichung von dem eingesetzten Standard an- 
gegeben: 
GrÃ¶ÃŸe Werte kennzeichnen eine relativ an 1% angereicherte Probe und 
werden in dieser Arbeit als schwere Isotopen-Zusammensetzung bezeichnet, 
kleinere Werte kennzeichnen eine relativ an "^C abgereicherte Probe und 
werden als leichtere d^C-Werte bezeichnet. 
Die Messungen wurden an einem Finnigan-MAT Delta-S Gasmassen- 
spektrometer (d^C, ^'SN) am Alfred-Wegener-Institut in Potsdam durch- 
gefÃ¼hrt Zur Freisetzung des C02 aus der entkarbonatisierten Probe ist dem 
Massenspektrometer die Verbrennungseinheit eines CHN-0-Rapid- 
Elementaranalysators der Firma Heraeus vorgeschaltet. Als Standardgas 
wurde CO2-Gas der Firma "Buse Gas" mit einem a13C von - 6,15 %o PDB 
verwendet. Als interner Standard wird Pepton mit einem Sollwert von 
- 24,15 %o PDB eingesetzt. 
2.6. Opalanalyse 
Um die Menge an biogenem Opal (Diatomeen, Radiolarien, Schwamm- 
nadeln, etc.) im Sediment zu bestimmen, wird am Alfred-Wegener-Institut in 
Bremerhaven eine automatische Leaching-Methode angewandt (MÃ¼lle & 
Schneider 1992). Hierbei werden ca. 20 mg Sediment in ein EdelstahlgefÃ¤ 
eingewogen und mit 100 ml NaOH (1,O M) versetzt. Unter stÃ¤ndige RÃ¼hre 
und einer Temperatur von 85 k 0,2 'C werden die silikatischen Bestandteile 
gelost und eine geringe Menge durch eine Fritte mit Papierfilter abgesaugt. 
Durch Zugabe von SchwefelsÃ¤ur (0,088 M), OxalsÃ¤ure AscorbinsÃ¤ur und 
Natrium-Molybdat kommt es zu einer Farbreaktion (Grasshoff et al. 1983). Die 
FÃ¤rbun ist der Konzentration der LÃ¶sun an silikatischen Bestandteilen 
proportional und wird in einem Photometer bei einer WellenlÃ¤ng von 660 nm 
gemessen. Um eine Trennung des biogenen Opals von den silikatischen 
Bestandteilen (Tonminerale, FeldspÃ¤te Quarz) der Probe zu trennen, wird 
eine graphische Auswertung der kontinuierlich aufgezeichneten Analysen 
vorgenommen (vgl. DeMaster 1981, MÃ¼lle & Schneider 1992 und Bonn 
1995, Abb. 22). 
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Probe Standards 
Extraktionszeit (min.) 
Abb. 22: Graphische Aufzeichnung einer Opalmessung (A = Biogenopal, B = Silikatanteil 
der Tonminerale). 
2.7. Berechnung von Akkumulationsraten 
WÃ¤hren bei linearen Sedimentationsraten (LSR) lediglich MÃ¤chtigkei und 
Alter in eine SedimentabschÃ¤tzun einflieÃŸe und damit Kompaktionseffekte 
durch Sedimentauflast nicht berÃ¼cksichtig werden, ist durch Hinzunahme von 
NaÃŸdicht und PorositÃ¤ die MÃ¶glichkei gegeben, die Sedimentmenge 
anzugeben, die pro Zeiteinheit auf einer definierten FlÃ¤ch abgelagert wurde. 
Somit lÃ¤Ã sich mit Akkumulationsraten (AR) eine MengenabschÃ¤tzun Ã¼be 
die effektive Sedimentzufuhr sowie deren temporÃ¤r und lokale Anderung 
durchfÃ¼hren Die Berechnung der Akkumulationsraten wurde nach van Andel 
et al. (1 975) durchgefÃ¼hrt 
 ARG^^^^^ = LSR X (NaBdichte - 1,026 X (PorositÃ¤ / 100)) (6) 
AR (g/cm2/ka), NaÃŸdicht (g/cm3), LSR (cmlka), PorositÃ¤ (%), Komponente (%). 
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Marine Sedimente stellen durch ihre kontinuierliche Abfolge eine Langzeit- 
Aufnahme der jeweils vorherrschenden Ablagerungsbedingungen im Unter- 
suchungsgebiet dar. Die hiermit einhergehende Sedimentation von 
organischem Kohlenstoff kann ein komplettes zeitliches Bild der Entwicklung 
des Lebens auf der Erde widerspiegeln. Der Zuwachs an Sauerstoff in der 
AtmosphÃ¤r wÃ¤hren den letzten 600 Mio. Jahren, ohne den es das Leben in 
der heutigen Form nicht gÃ¤be ist hauptsÃ¤chlic auf den ProzeÃ der 
Photosynthese und der Einbettung des atmosphÃ¤rische Kohlenstoffs (CO2) 
als organische Substanz in das Sediment zurÃ¼ckzufÃ¼hr (Holland 1984). 
LagerstÃ¤tte fÃ¼ fossile Brennstoffe sind durch eine erhÃ¶ht Akkumulation von 
organischem Kohlenstoff entstanden. Auf kÃ¼rzer Zeitskalen bezogen ist es 
mÃ¶glich mit dem organischen Kohlenstoffgehalt der Sedimente Aussagen 
Ã¼be palÃ¤oozeanographisch Bedingungen zu treffen. Hierbei ist u.a. von 
besonderem Interesse, etwas Ã¼be die Ã„nderun in der Produktion von 
mariner organischer Substanz wÃ¤hren Glazial- oder Interglazialzeiten 
aussagen zu kÃ¶nnen Diese Untersuchungen sind in letzter Zeit immer mehr 
in den Mittelpunkt gerÃ¼ckt nachdem man den Zusammenhang von Ozean 
und AtmosphÃ¤r in Bezug auf den CO2-Haushalt erkannte (Berger et al. 
1989b, Jasper & Hayes 1990, Gladrow 1994). Bei der Berechnung von 
PrimÃ¤r bzw. Exportproduktion (siehe unten) aus Sedimentdaten (vgl. MÃ¼lle & 
Suess 1979, Stein 1986, Berger et al. 1989b, Sarnthein et al. 1992) ist die 
Unterscheidung zwischen marinen und terrigenen (autochthonen bzw. 
allochthonen) organischen Komponenten unerlÃ¤ÃŸli (z.B. Stein 1991). 
Terrigene organische Substanzen, die vom Land in den Ozean gelangen, 
werden hauptsÃ¤chlic durch zwei Mechanismen eingetragen: Durch 
fluviatilen Transport, der mit der Entfernung vom Land relativ schnell abnimmt, 
und durch Ã¤olische Eintrag, der sich noch Ã¼be groÃŸ Entfernungen in den 
Sedimenten des offenen Ozeans nachweisen lÃ¤ÃŸ jedoch auch deutlich mit 
zunehmender Distanz vom Kontinent abnimmt (Blank et al. 1985, Ferguson et 
al. 1970). Damit wird deutlich, daÂ die grÃ¶ÃŸt Vorkommen an terrigener 
organischer Substanz in den Schelfbereichen der Kontinente zu finden sind 
(Degens 1969, Hedges & Mann 1979b). Diese terrigene organische Substanz 
besteht hauptsÃ¤chlic aus Pflanzenteilen, gelÃ¶ste Huminstoffen und 
organischen Bestandteilen Ã¤ltere BÃ¶de (Thurman 1985, Hedges et al. 
1986). Daneben finden sich aber auch Kohlen und an organischem Material 
reiche Ton- und Siltsteine sowie Schiefer, die von an Land anstehenden 
Sedimentgesteinen stammen (Barrick et al. 1984, Mackenzie 1981). 
Marines organisches Material wird grÃ¶ÃŸtentei in den oberen 100 m der 
WassersÃ¤ul (euphotische Zone) gebildet. Als wichtige autotrophe PrimÃ¤r 
produzenten sind hier die planktischen Kieselalgen und Coccolithophoriden 
zu nennen. Als sekundÃ¤re Teil der Nahrungskette kommt in diesem Bereich 
das Zooplankton (Foraminiferen, Copepoden sowie andere marine Kleinst- 
lebewesen) vor. Phyto- und Zooplankton enthÃ¤l neben einer ganzen Reihe 
von organischen Verbindungen hauptsÃ¤chlic Proteine, die bis zu zweidrittel 
des Organismus ausmachen kÃ¶nne (Parsons et al. 1984). Ein weiterer Anteil 
des organischen Materials besteht aus labilen Polysachariden und Lipiden 
(Parsons et al. 1984). KÃ¼stenregione haben aufgrund erhÃ¶hte NÃ¤hrstoff 
zufuhr durch KÃ¼stenauftrie und fluviatilen Eintrag meist eine hÃ¶her PrimÃ¤r 
produktionsrate als der offene Ozean. Durch den grÃ¶ÃŸer FlÃ¤chenantei des 
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offenen Ozeans werden aber ca. 80 % des durch Photosynthese ent- 
stehenden marinen organischen Materials kÃ¼stenfer gebildet (Martin et al. 
1987). Das in der photischen Zone produzierte organische Material wird 
mehrfach wiederverwertet und unterliegt einer hohen Remineralisationsrate. 
Damit ist der PartikelfluÃŸ der die photische Zone verlÃ¤Ã (Exportproduktion), 
wesentlich geringer als die PrimÃ¤rproduktio und betrÃ¤g in ca. 100 m 
Wassertiefe nur noch 10 bis 20 % des im OberflÃ¤chenwasse produzierten 
Materials (Martin et al. 1987). In 4000 m Wassertiefe erreichen nur noch ca. 
1 % des im OberflÃ¤chenwasse produzierten organischen Materials das 
Sediment (Suess 1980). Abbildung 23 gibt einen Ãœberblic Ã¼be die 
PrimÃ¤r und Exportproduktion, den Abbau von organischer Substanz in der 
WassersÃ¤ul und die Akkumulation von organischer Substanz in 
verschiedenen Ozeanbereichen. 
Obwohl der weitaus grÃ¶ÃŸ Teil der organischen Substanz kÃ¼stenfer gebildet 
wird, werden 80 bis 90 % des organischen Materials an den Kontinent- 
rÃ¤nder akkumuliert. Dieses zeichnet sich neben den marinen Komponenten 
auch durch einen hohen Anteil an terrigenen organischen Bestandteilen aus. 
Auch im offenen Ozean kÃ¶nne hohe Anteile an terrigenem organischen 
Material relativ zu marinen Substanzen auftreten. Dies liegt an der hÃ¶here 
Resistenz der terrigenen organischen Komponenten gegenÃ¼be oxidativen 
Prozessen (Tissot et al. 1979, Dean et al. 1986, Hedges et al. 1988, Prahl & 
Muehlhausen 1989). Die PrimÃ¤rproduktio von terrigener organischer 
Substanz wird mit 60 gClm2la angegeben (Olson et al. 1985). Der fluviatile 
Eintrag von terrigener organischer Substanz in den Ozean liegt bei 
0,2 gC/m*/a (Mackenzie 1981, Maybeck 1982). 
Der Abbau bzw. die Erhaltung von organischem Material in Sedimenten ist in 
Menge und Zusammensetzung von mehreren Faktoren abhÃ¤ngig Ein 
wesentlicher Punkt ist die Oxidation der organischen Substanz, die durch 
freien Sauerstoff bzw. durch Reduktion von Mangan- und Eisenoxiden, Nitrat 
oder Sulfat erreicht wird. Auch die Fermentation oder die CO2-Reduktion sind 
Prozesse, die, Sauerstoff fÃ¼ eine Oxidation verfÃ¼gba machen. In Abbildung 
24 ist eine Ubersicht der Faktoren, die fÃ¼ den Abbau von organischer 
Substanz wichtig sind, dargestellt (Deming & Baross 1993). 
Ein allgemein akzeptiertes Modell fÃ¼ die Bildung von an organischem 
Kohlenstoff reichen Sedimenten im rezenten Ozean sowie wÃ¤hren frÃ¼here 
geologischen ZeitrÃ¤ume stellt eine bevorzugte Erhaltung von organischem 
Material unter anoxischen und suboxischen Bedingungen heraus (Demaison 
& Moore 1980). Dieses Modell wird auch fÃ¼ die Entstehung von weltweit 
verbreiteten und gut untersuchten Schwarzschiefern und ErdÃ¶l-Mutter 
gesteinen herangezogen (Arthur & Schlanger 1979, siehe Stein et al. 1986 
fÃ¼ Ãœberblick) Einen anderen Standpunkt vertreten Calvert (1987) und 
Pedersen & Calvert (1990), die mit ihrem Modell die Variationen des 
organischen Kohlenstoffgehaltes in Sedimenten nur von der ProduktivitÃ¤ im 
OberflÃ¤chenwasse abhÃ¤ngi machen und den Sauerstoffgehalt am bzw. im 
Meeresboden nicht als limitierenden Faktor fÃ¼ die Akkumulation von 
organischem Kohlenstoff ansehen. 
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Endobenthische- 0,07 
Respiration 
Abb. 23: Beispiele fÃ¼ die PrimÃ¤r und Exportproduktion, Erhaltungsrate und Akkurnulationsrate 
von organischer Substanz in verschiedenen Ozeangebieten (alle Werte in gClrn2la). 
Dargestellt sind drei Extrernbeispiele: (A) = Offener Ozean, 5000 rn; (B) = Nichtauf- 
triebsgebiet, 2500 rn; (C) = Auftriebsgebiet, 250 m (nach Stein 1991, Abb. aus Stax 
1994). 
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Electron Bacterial process: 
Denitrification: 
5CH20 + 4 ~ 0 ;  -> 4HC0; + CO; + 2N; +3H20 
Manganese oxide reduction: 
Nitrate, CH20 r 2MnO; + 3C02 + H20 + ~MII,'>+ 4 ~ ~ 0 3  
rnetals Nitrate reduction: 
2CH20 + NO; + 2 ~ +  2CO; * N H ~  + H20 
Iron oxide reduction: 
CH20 + 4Fe(O& + 7CO; + 8 ~ ~ 0 ;  + 3H20 + 4~e;' 
Sulfate reduction (ferrnentation): 
C02, Acetate fermentation: 
selected CH,COOH -> CH, + CO, 
CI - Cs CO2 reduction: 
cornpounds CO; <- 4H; -> CH.4 * 2H;O 
Abb. 24: Idealisiertes Schema des Abbaus von organischer Substanz (Deming & Baross 1993). 
Dargestellt ist der Abbau von organischer Substanz unter oxischen und sub- bzw. 
anoxischen Bedingungen und die jeweiligen chemischen Reaktionen bei der 
Oxidation. 
Zur Charakterisierung der organischen Substanz stehen sehr unterschied- 
liche Kriterien zur VerfÃ¼gung Im folgenden Abschnitt werden einige der in 
dieser Arbeit angewendeten Parameter aufgefÃ¼hrt 
Das atomare VerhÃ¤ltni von organischem Kohlenstoff zu Stickstoff ist ein 
Kriterium, um marines von terrigenem organischen Material zu unterscheiden. 
Phyto- und Zooplankton ist besonders an Proteinen angereichert, die 
zwischen 50 und 70 % des Organismus aufbauen (Parsons et al. 1984) und 
wesentlich zu dem niedrigen CIN-VerhÃ¤ltni von 5 bis 7 beitragen (Redfield 
1963). Es ist jedoch zu beachten, daÂ es beim Absinken des organischen 
Materials durch die WassersÃ¤ul zu einem Abbau der organischen Kompo- 
nenten kommt. Hierbei werden stickstoffreiche Verbindungen bevorzugt 
abgebaut, wodurch das CIN-VerhÃ¤ltni der marinen organischen Substanz 
auf bis zu 10 ansteigen kann (Emery & Uchupi 1984). DemgegenÃ¼be ist das 
CIN-VerhÃ¤ltni von GefÃ¤ÃŸpflanze die mit Ausnahme von Seegras und 
Mangroven nur an Land vorkommen, wesenlich hÃ¶he und kann zwischen 20 
3. Organische Substanz im Ozean 
und 200 variieren (Scheffer & Schachtschabel 1984, Hollerbach 1985, Stein 
1991). Dies ist durch den niedrigen Stickstoffanteil der Zellstruktur, die 
hauptsÃ¤chlic aus Zellulose und Lignin besteht, begrÃ¼nde (z.B. Hollerbach 
1985). Ein weiterer Punkt, der bei der Interpretation von CIN-VerhÃ¤ltnisse 
eine Rolle spielen kann, ist der in Tonmineralen gebundene Stickstoffanteil, 
der zu niedrigeren CIN-Werten fÃ¼hre kann (MÃ¼lle 1977, siehe Kapitel 
2.2.2.). 
Wasserstoff- und Sauerstoffindex 
Ein weiterer Hinweis zur Unterscheidung von marinem und terrigenem orga- 
nischem Material kann durch die Bestimmung des Wasserstoff- (Hl) bzw. 
Sauerstoffindex (01) mit der Rock-Eval-Pyrolyse gewonnen werden. Es 
kÃ¶nne dabei drei Kerogen-Typen unterschieden werden. Kerogentyp l und I1 
sind aquatischer Herkunft, wobei Typ l hauptsÃ¤chlic durch Algen, Typ I1 
durch Phyto- und Zooplankton bestimmt wird. Beide Typen haben einen Hl- 
Wert zwischen 200 und 600 mgHC1gC und einen 01-Wert unter 
100 mgCOgIgC, sofern es sich um diagenetisch unverÃ¤nderte Material 
handelt. Typ 1 1 1  beinhaltet organisches Material terrestrischer Herkunft und 
zeichnet sich durch Hl-Werte unter 100 mgHC1gC und relativ hohe 01-Werte 
zwischen 200 und 600 mgC02/gC aus. Die Ergebnisse der Pyrolyse werden 
meist in einem "van Krevelen-Diagramm" dargestellt (vergl. S. 63). Mit 
fortschreitender thermischer Reife nÃ¤her sich die Hl- und 01-Werte dem 
Ursprung des Diagramms, Ein von mehreren Autoren diskutierter Effekt, bei 
dem organische Komponenten an die OberflÃ¤ch von Mineralen angelagert 
werden ("Mineral-Matrix-Effekt") kann eine gleichmÃ¤ÃŸi Bildung des 82- 
Peaks verhindern (Katz 1983, Peters 1986). Dies kann besonders bei Proben 
mit einem organischen Kohlenstoffgehalt von unter 0,5 % zu Fehlern in der 
Quantifizierung fÃ¼hren Durch die Anfertigung von KerogenprÃ¤paraten in 
denen der organische Gehalt der Probe angereichert wird, kann dieser Effekt 
vermindert werden. 
Stabile Kohlenstoffisotope 
Das VerhÃ¤ltni der stabilen Kohlenstoffisotope (1 3CI12C) organischer 
Substanz ist von der Fraktionierung wÃ¤hren der Photosynthese abhÃ¤ngi 
(Degens et al. 1968, O'Leary 1981, O'Leary 1988, Sackett 1989)) und kann 
zur Unterscheidung von mariner und terrigener organischer Substanz heran- 
gezogen werden (Sackett 1964, Calvert & Fontugne 1987, Jasper & Gagosian 
1989); FÃ¼ eine ausfÃ¼hrlich Diskussion der Photosynthese-Zyklen siehe z.B. 
Deines (1980 und darin aufgefÃ¼hrt Literaturangaben). Die Kohlenstoff- 
fraktionierung ist in organischer Substanz wesentlich komplexer als in 
Karbonaten (z.B. Dean et al. 1986). In Abbildung 25 sind 313Cor gWerte fÃ¼ verschiedene Organismen aufgefÃ¼hrt Ein temperaturabhÃ¤ngige inbau d s
Isotopensignals in Plankton, wie er von Sackett et al. (1965) und Fontugne & 
Duplessy (1981) angenommen wird, konnte von Rau et al. (1982) in 
vergleichenden Untersuchungen von Plankton aus arktischen und ant- 
arktischen GewÃ¤sser nicht bestÃ¤tig werden. Nach Rau et al. (1982) spielen 
deshalb neben der Temperatur noch andere Faktoren, wie unterschiedliche 
Biosynthese und geographische Bedingungen, eine wichtige Rolle. Neuere 
Arbeiten von Rau et al. (1991, 1992) zeigen eine AbhÃ¤ngigkei der Isotopen- 
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fraktionierung des Planktons vom C02-Partialdruck im OberflÃ¤chenwasser 
WÃ¤hren des Absinkens der organischen Substanz durch die WassersÃ¤ul 
und der Einbettung in das Sediment mÃ¼sse auÃŸerde diagenetische 
Prozesse bei der Interpretation von Isotopensignalen beachtet werden (Hayes 
et al. 1989). Grenzen der Interpretation des Isotopensignals in polaren 
Breiten, hervorgerufen durch die Verschiebung des marinen 313Corg-Signals, 













Abb. 25: 31%-VerhÃ¤ltniss von tierischen und pflanzlichen Gruppen sowie einzelner orga- 
nischer Verbindungen (aus Stax 1993, nach Waples 1981, Degens 1969, 1989, 
Macko 1981) 
Kerogenmikroskopie 
Einige grÃ¶ÃŸe Kohlepartikel wurden mit Hilfe der Kerogenmikroskopie unter- 
sucht. Mit dieser Methode kÃ¶nne Pflanzenfragmente sowie unterschiedliche 
Diagenesegrade mikroskopisch bestimmt werden. Die Fragmente werden als 
Macerale bezeichnet, kÃ¶nne als Gesamtmenge sehr gut mit dem Corg-Gehalt 
der Probe korreliert werden und erlauben so eine quantitative Bestimmung 
einzelner organischer Komponenten (z.B. Stach et al. 1982). Hierbei ist die 
eindeutige Identifizierung der Partikel eine wichtige Voraussetzung. Da bei 
sehr feinkÃ¶rni ausgebildeten marinen Sedimenten die Identifizierung der 
organischen Komponenten oft nur bedingt mÃ¶glic ist, ist jedoch eine 
Quantifizierung sehr schwierig (vgl. Littke 1993). 
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Biomarker sind organische Verbindungen, die in geologischem Material 
(Sedimente, Kohle, Ã–l vorkommen und durch ihre MolekÃ¼lstruktu eindeutig 
einer bestimmten Organismengruppe zugeordnet werden kÃ¶nne (Brassell 
1993, Hedges & Prahl 1993). Mit ihrer Hilfe ist es mÃ¶glich bestimmte 
Substanzen, die im Sediment auftreten, auf ihre Entstehungsquelle zurÃ¼ckzu 
fÃ¼hren Dies ist unter UmstÃ¤nde auch dann mÃ¶glich wenn es durch 
Diagenese zur Alteration der Biomarker kommt, sofern der AbbauprozeÃ 
nachvollziehbar ist. Obwohl ihr Beitrag zur gesamten organischen Substanz 
im Sediment sehr gering ist, sind sie in ihrer Vielzahl und ihrer strukturellen 
VariabilitÃ¤ unschÃ¤tzbar Hilfen bei der Einordnung von Herkunft, Ablage- 
rungsmilieus und Reife der abgelagerten Sedimente. 
Das Vorkommen und die Verteilung von Biomarkern in Sedimenten wird 
durch die Herkunft der Sedimente und der von ihnen nach der Sedimentation 
durchlaufenen Diagenese bestimmt. So ist es zum Beispiel mÃ¶glich mit Bio- 
markern die Differenzierung von marinen und lakustrinen Ablagerungs- 
rÃ¤ume vorzunehmen, eine Aussage Ã¼be die VerÃ¤nderun von OberflÃ¤chen 
wassertemperaturen zu treffen oder die SalinitÃ¤ zur Zeit der Bildung der Bio- 
marker zu rekonstruieren (Brassell 1993). Weiterhin ist durch die Kenntnis der 
Abbauprozesse der MolekÃ¼lstruktur sofern diese systematisch und sequen- 
tiell verlaufen, eine Rekonstruktion der Diagenese der Sedimente mÃ¶glich 
Diese kann durch den teilweise sehr weiten Temperaturbereich, unter dem 
Biomarker stabil sind, und der Kombination verschiedener Biomarker von den 
ersten Anzeichen einer Umwandlung wÃ¤hren der Sedimentation bis zum 
thermischen Aufbruch der MolekÃ¼lstruktu verfolgt werden. WÃ¤hren der 
Sedimentation, Kompaktion oder einer thermischen ÃœberprÃ¤gu der 
Sedimente kann die individuelle Struktur von Biomarkern durchaus variieren, 
aber ihre eigentliche, Biomarker charakteristische Information wird sich nicht 
Ã¤ndern Damit ist die Resistenz gegen den Abbau eines der Hauptkriterien fÃ¼ 
Biomarker. Von Brassell et al. (1987) wurde beispielsweise die Aussage- 
fÃ¤higkei von Karotenoiden, die in Bakterien vorkommen, gegenÃ¼be anderen 
Lipid-Klassen als sehr hoch eingeschÃ¤tzt Ihre schnelle Zersetzung in der 
WassersÃ¤ul und im Sediment macht sie aber fÃ¼ die Verwendung als Bio- 
marker fÃ¼ geologische Rekonstruktionen unbrauchbar. 
Die Bestimmung von Biomarkern im Sediment wird durch gaschromatogra- 
phische und massenspektrometrische Methoden vorgenommen. Als eine 
Auswahl von Biomarkern, die heute in der PalÃ¤ozeanographi zur Anwen- 
dung kommen, sind folgende zu nennen: 
Bakterien Hopane 
Foraminiferen Terpene (van de Leeuw, pers. Mitt.) 
Prymnesiophyceen Alkenone (Marlowe et al. 1984, Brassell et al. 1986, 
Prahl et al. 1988) 
Phytoplankton Alkane (z.B. Blumer et al. 1969, Youngblood & 
Blumer 1973) 
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Zooplankton Alkane (z.B. Blumer et al. 1969, Youngblood & 
Blumer 1973) 
Dinoflagellaten Dinosterol (z.B. Boon et al. 1979, Kokke et al.1982) 
HÃ¶her Landpflanzen Alkane, Alkenole (z.B. Gagosian & Peltzer 1986, 
Poynter 1989) 
Ein weitergehender Schritt wurde von Hayes et al. 1990 durch die Ver- 
bindung eines Gaschromatographen mit einem Isotopen-Massenspektro- 
meter vollzogen. Hiermit ist es mÃ¶glich die Isotopen-Verteilung einzelner 
Biomarker zu bestimmen. Das Kohlenstoff-lsotopensignal ist charakteristisch 
fÃ¼ die Herkunft des Kohlenstoffs und seiner durchlaufenen Prozesse (Deines 
1980, Fischer 1991). Dadurch wurde zum Beispiel die Rekonstruktion der 
atmosphÃ¤rische CO2-Variationen durch die Messung von S 13C an 
Alkenonen wÃ¤hren der letzten hunderttausend Jahre mÃ¶glic (Jasper & 
Hayes 1990). 
Da in dieser Arbeit hauptsÃ¤chlic Untersuchungen der Alkan-, Alkenon- und 
Ligninverteilung im Sediment durchgefÃ¼hr wurden, soll im Folgenden nÃ¤he 
auf diese Komponenten eingegangen werden. 
Alkane 
Auch wenn Alkane quantitativ oft nur 1pg/g Sediment ausmachen, haben sie 
doch eine groÃŸ Aussagekraft als Biomarker (Farrington & Tripp 1977). Die 
Alkanverteilung in unterschiedlichen Organismen zeigt deutliche Variationen. 
Im Phytoplankton kommen hauptsÃ¤chlic kurzkettige (C15, Cly, Clg) n-Alkane 
vor, wobei der Gehalt an C15 und C17 in Algen deutlich (mehrere GrÃ¶ÃŸe 
ordnungen) die Gehalte an anderen n-Alkanen Ã¼bersteig (Clark 1966, 
Blumer et al. 1971, Youngblood & Blumer 1973). WÃ¤hren in Algen meist nur 
n-Alkane vorkommen, sind im Zooplankton meist mehrere Isoprenoide der 
Alkane sowie Alkene mit einer KettenlÃ¤ng von 19 bzw. 20 C-Atomen zu 
finden, die als Abbauprodukte des Phytols auftreten (Blumer et al. 1971). 
Die n-Alkane mit mehr als 23 C-Atomen sind typisch fÃ¼ hÃ¶her Pflanzen 
(Eglington & Hamilton 1963, Simoneit 1978). Besonders die langkettigen n- 
Alkane Cz7, C29, c3>, mit einer starken Dominanz der ungerad- gegenÃ¼be 
den geradzahligen n-Alkanen, sind charakteristische Bestandteile von 
Blattwachsen hÃ¶here Landpflanzen (Clark 1966, Eglinton et al. 1975, 
Brassell et al. 1978). Die physikalischen Eigenschaften wie Wasser- 
unlÃ¶slichkei und geringe FlÃ¼chtigkei machen diese langkettigen Verbin- 
dungen sehr widerstandsfÃ¤hig Dadurch kann es zu einer erhÃ¶hte 
Akkumulation von langkettigen n-Alkanen im Sediment kommen. Dies macht 
es mÃ¶glich sie zur Rekonstruktion des Eintrages von terrestrischem orga- 
nischem Material durch fluviatilen (Cranwell 1982, Prahl & Pinto 1987) und 
Ã¤olische Transport (Simoneit et al. 1977, Gagosian & Peltzer 1986) zu ver- 
wenden. Eine Unterscheidung zwischen langkettigen n-Alkanen, die von 
relativ frischem Material stammen, und n-Alkanen, die durch einen bakteri- 
ellen Abbau oder durch Olbildung entstanden sind, ist durch den von Bray & 
Evans (1961,1965) aufgestellten CPI-Index (Carbon Preference Index) 
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mÃ¶glich Dieser Index beschreibt das VerhÃ¤ltni von ungeradzahligen zu 
geradzahligen n-Alkanen mit KettenlÃ¤nge von 24 bis 34 C-Atomen. Fossiles 
Material weist einen CPI von annÃ¤hern 1 auf, wÃ¤hren frisches terrestrisches 
Material einen CPI von 3 bis 10 (Brassell et al. 1978, Hollerbach 1985, 
Hedges & Prahl 1993) aufweist. Marines organisches Material zeigt keine 
ungeradzahlige Ã¼be geradzahlige Dominanz der n-Alkane (Volkman et al. 
1981). 
Al kenone 
Eine besondere Gruppe von Biomarkern, die zum ersten Mal von Boon et al. 
1978 beschrieben wurde, stellen die Alkenone dar. Es handelt sich hierbei 
um temperatursensitive Lipide, die die langkettigen C37-C39 zwei-, drei- und 
vierfach ungesÃ¤ttigte Methyl- und Ethylketone beinhalten. Die KettenlÃ¤ng 
und die Position der Doppelbindung wurde von de Leeuw et al. (1980) 
bestimmt. Volkman et al. (1980) konnte ihren Ursprung auf Emiliana huxleyi 
(Prymnesiophyceen) zurÃ¼ckfÃ¼hre SpÃ¤te konnten noch andere Mitglieder 
dieser Familie als Produzenten von Alkenonen identifiziert werden (vgl. 
Volkman et al. 1995). Sie scheinen sich auf diese Familie zu beschrÃ¤nke 
und konnten bis in miozÃ¤n Sedimente nachgewiesen werden (Marlowe et al. 
1990). Ihre palÃ¤oklimatisch AbhÃ¤ngigkei wurde zuerst von Brassell et al. 
(1981) und Brassel und Eglinton (1983) angenommen, die groÃŸ Unter- 
schiede im VerhÃ¤ltni von zwei- bzw. dreifach ungesÃ¤ttigte Ketonen in 
verschiedenen Klimaten beobachteten (siehe auch Brassell & Eglinton 1984). 
Laborexperimente von Marlowe (1984) und Brassel! et al. (1986) und davon 
unabhÃ¤ngig Untersuchungen von Prahl & Wakeham (1987) und Prahl et al. 
(1988) haben diese TemperaturabhÃ¤ngigkei beim Einbau der Alkenone in 
die Zellmembran bestÃ¤tigt So werden bei niedrigerer Wassertemperatur 
bevorzugt die ungesÃ¤ttigtere Komponenten C373 und 637-4 (Alkenon mit 37 
C-Atomen und drei bzw. vier Doppelbindungen) gegenÃ¼be der zweifach 
ungesÃ¤ttigte Komponente c37:2 eingebaut (2.B. Prahl et al. 1988). Die 
Untersuchungen mÃ¼ndete in der Aufstellung einer Gleichung, die den soge- 
nannten UK37-lndex beschreibt ("Unsaturation-Keton 37-Index"): 
Dieser vereinfacht sich zu: 
wenn die vierfach ungesÃ¤ttigt Komponente nicht bestimmt werden kann (TB. 
wird diese bei hÃ¶here Bildungstemperaturen nicht synthetisiert, Brassell et 
al. 1986). Aber auch in polaren GewÃ¤sser (< 5 'C Wassertemperatur) spielt 
diese Komponente nur eine untergeordnete Rolle (vgl. Sikes & Volkman 
1993). Dagegen kommt das C37:4-Keton in lakustrinen Sedimenten gleicher 
geographischer Breite hÃ¤ufige als in marinen Sedimenten vor (Cranwell 

4. Biomarker 
Anzeiger fÃ¼ Sauerstoffbedingungen im Sediment wird von ten Haven et al. 
(1 987) angezweifelt. 
Lignin 
Lignin bildet neben Cellulose und Hemicellulose einen wesentlichen Be- 
standteil des Holzes (30 %, Beyer & Walter 1981) und wird von hÃ¶here 
Landpflanzen, den GefÃ¤ÃŸpflanze als Baustoff ihres Pflanzengewebes be- 
nutzt. Lignin gilt als FÃ¼llmass und dient dazu, die Cellulosefasern unterein- 
ander zu vernetzen und so das StÃ¼tzgerÃ¼ der Pflanzen zu verfestigen. Auch 
in nichtholzigen Bestandteilen hÃ¶here Landpflanzen findet sich Lignin. 
Aufgrund seines hohen Anteils am Holz, welches als terrestrische Biomasse 
weit verbreitet ist, eignet es sich hervorragend als Biomarker fÃ¼ terrigenen 
Eintrag (Gardner & Menzel 1974, Hedges & Mann 1979a, Hedges et al. 1982, 
Ertel & Hedges 1984). Marine Pflanzen besitzen kein Lignin (Sarkanen & 
Ludwig 1971, Hedges & Parker 1976). Lignin ist gegen biologischen und 
chemischen Abbau, dies besonders unter anaeroben Bedingungen, sehr 
resistent, wird aber durch Pilze bevorzugt abgebaut (siehe Goni et al. 1993). 
Lignin besitzt eine komplexe Polymerstruktur und wird zur Messung in seine 
Phenole aufgespalten. Man unterscheidet 11 Phenole, die sich in vier 
Gruppen zusammenfassen lassen: Hydroxy-, Vanillin-, Syringa- und 
Cinnamyl-Phenole (Hedges & Parker 1976). Nach Leo & Bagehoorn (1970) 
und Hedges & Mann (1979a) kÃ¶nne anhand der Verteilung dieser 
Phenolgruppen folgende Aussagen getroffen werden: Niedere Pflanzen 
bilden keine Vanillin-Phenole (V) und kÃ¶nne so von GefÃ¤ÃŸpflanz unter- 
schieden werden. Innerhalb der GefÃ¤ÃŸpflanz wird eine Einteilung in 
Angiospermen (LaubbÃ¤ume GrÃ¤ser und in Gymnospermen (NadelbÃ¤ume 
vorgenommen. Diese Zweiteilung lÃ¤Ã sich auch beim Lignin vornehmen, da 
die Phenole bei den Angiospermen teilweise doppelt methoxyliert sind und 
sich somit von den Gymnospermen unterscheiden. Angiospermen produzie- 
ren sowohl Syringa- (S) als auch Vanillinphenole, wÃ¤hren Gymnospermen 
keine Syringaphenole synthetisieren. Damit kann bei einem S/V=0 auf eine 
Herkunft von Gymnospermen geschlossen werden. Cinnamylphenole (C) 
kommen ausschlieÃŸlic in nichtholzigen Bestandteilen der Pflanze vor. Das 
VerhÃ¤ltni von C/V=O deutet damit auf nichtholzige Bestandteile in der Probe 
hin. Der Gesamtgehalt der Ligninphenole in der Probe wird als Summen- 
Parameter angegeben. Die Summe der Vanillin- und Syringaphenole wird mit 
einem kleinen Lambda (X= V+S) bezeichnet. In das groÃŸ Lambda gehen 
zusÃ¤tzlic die Cinnamylphenole ein (A=V+S+C). Beide Parameter werden auf 
100 mg TOC der Probe normalisiert und lassen Aussagen Ã¼be den terri- 
genen organischen Anteil an der Sedimentprobe zu (Hedges & Mann 1979b). 
ZusÃ¤tzlic zu den oben genannten Aussagen, lÃ¤Ã sich mit Hilfe des 
VerhÃ¤ltnisse von SÃ¤ure zu Aldehyden eine Aussage Ã¼be die oxidative 
Zersetzung des Lignins machen (Hedges et al. 1982, Ertel & Hedges 1984, 
Ertel et al. 1984). So zeigen frische Pflanzenteile ein SÃ¤urelAldehyd 
VerhÃ¤ltni der Vanillinphenole (AdIAI)" von 0,15 (*0,05), das mit zunehmen- 
dem Abbau ansteigt. Dies wird durch den bevorzugten Abbau der Aldehyde 
verursacht (Hedges et al. 1982). Laborversuche Ã¼be das AdIAI-VerhÃ¤ltni 
von Angiospermen-Vanillinphenolen (Hedges et al. 1988a) bestÃ¤tigte die 
Anwendbarkeit dieses VerhÃ¤ltnisse um das diagenetische Stadium von 
Lignin im Sediment festzustellen (Hedges et al. 1986, Hedges et al. 1988b). 
5. Stratigraphische Grundlagen und Sedimentationsraten 
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Die Datierung von Sedimenten aus dem Arktischen Ozean wird durch 
mehrere Faktoren erschwert bzw. oft vollstÃ¤ndi verhindert. Dies ist einmal 
der geringe oder oft fehlende Gehalt an Mikrofossilien, besonders an 
Foraminiferen, an denen eine 3180-lsotopenstratigraphie erstellt werden 
kann. Meist fanden sich nur in den oberen Zentimetern genÃ¼gen 
Foraminiferen fÃ¼ die Erstellung einer Isotopenkurve. Es zeigte sich aber, 
sofern es Ã¼berhaup mÃ¶glic war, genÃ¼gen Foraminiferen fÃ¼ die Erstellung 
einer Isotopenkurve zu gewinnen, lokale SchmelzwassereinflÃ¼ss das 3180- 
Isotopensignal so stark beeinflussen kÃ¶nne (Stein et al. 1994a,b), daÂ ein 
Vergleich der erstellten Isotopenkurven mit globalen Isotopenkurven (z.B. 
Imbrie et al. 1984, Martinson et al. 1987) nicht mÃ¶glic ist (vgl. auch Jones & 
Keigwin 1988). 
Die Artenvielfalt an Organismen ist im Arktischen Ozean stark eingeschrÃ¤nkt 
Dadurch ist es nicht mÃ¶glich aufgrund verschiedener Vergesellschaftungen 
von Organismengruppen eine stratigraphische Einordnung der Sedimente 
durch einen Vergleich mit anderen Ozeanen zu erlangen. Es ist zwar mÃ¶glich 
Kernabschnitte mit hÃ¶here oder niedrigeren Anteilen an Organismen 
anzugeben, diese lassen aber immer nur eine relative Einteilung in wÃ¤rmer 
und kÃ¤lter Klimaabschnitte zu und liefern keine absolute Alterseinstufung. 
Weitere relative Alterseinstufungen sind mit der Magnetostratigraphie 
mÃ¶glich die im Nansen-Becken und auf dem Gakkel-RÃ¼cke von Nowaczyk 
(1991) und von Frederichs (1994) an den hier untersuchten Kernen ange- 
wendet wurde. Diese kann aber innerhalb einer Chron auch nur unter 
Zuhilfenahme von anderen absoluten Datierungen zu einer Alterseinstufung 
der Sedimente beitragen. Die Magnetostratigraphie ist in diesem Fall eher fÃ¼ 
eine Korrelation von Kernen einsetzbar (Nowaczyk 1991, Frederichs 1994). 
In dieser Arbeit basiert die Alterseinstufung der oberflÃ¤chennahe Sedimente 
auf AMS-l4C-Datierungen, die Ã¼be den radioaktiven Zerfall des l4C-Isotopes 
eine absolute Datierung der Sedimente zulassen (Bard 1988, Bard et al. 
1989, Bard et al. 1990). Bedingt durch die Halbwertszeit des 14C von 
5730540 Jahren ist eine Datierung nur bis Ca. 40000 Jahre vor heute 
mÃ¶glich Von den Multicorer-Kernen wurde PS2163-1 und PS2170-4 nach 
dieser Methode datiert (Stein et al. 1994a,b; Abb. 26). Alle anderen Kerne 
wurden mit Hilfe der 3180- und 31%-lsotopenkurven, sofern diese angefertigt 
werden konnten sowie der Lithologie, den Karbonat- und organischen 
Kohlenstoffgehalten, den CIN-Werten und Wasserstoffindex-Werten mit 
diesen AMS-14C datierten Kernen korreliert. Als guter Marker fÃ¼ den 
Ãœbergan eines Kaltstadiums in ein Warmstadium stellte sich das 313C- 
Isotopensignal heraus, welches sich hierbei zu sehr leichten Werten 
verschiebt. Dies hÃ¤ng mit einem erhÃ¶hte Schmelzwassereintrag ins 
OberflÃ¤chenwasse und damit einer schlechteren DurchlÃ¼ftun zusammen 
(Stein et al. 1994a). Durch dieses Signal lÃ¤Ã sich z.B. der Ubergang vom 
letzten Glazial ins HolozÃ¤ (Termination I) stratigraphisch festlegen und eine 
Korrelation der Kerne untereinander erreichen (Abb. 26). 
3 180 (%o vs.PDB) N. pachyderma sin. 
Nsnsen-Becken Gakkel-Rucken Gakkel-RÃ¼cke Amundsen-Becken Lomonosov-R. Lomonosov-R. Lomonosov-R. Makarov-Becken 
(4044 m WT) (3040 m WT) (191 1 m WT) (4083 m WT) (1390 m WT) (1228 m WT) (1052 m WT) (4008 m WT) 
dt3c Po vs. PDB) N. 
0,O 0,6 1,2 0,O 0,6 1,2 
pachyderma sin. 
Abb. 26: Sauerstoff- und Kohlenstoffiso~ope ausgewÃ¤hlte Multicorer-Kerne, gemessen an der Foraminifere Neogloboquadrina pachyderma sin. (verandert nach Stein et al. 1994b). 
Der schraffierte Bereich stellt den Ubergang vom Stadium 2 in Stadium 1 (Termination I )  dar. AMS ^C-Datierungen (ka) sind bei den Kernen PS2163-1 und PS2170-4 als 
fettgedruckte Zahlen an der jeweiligen Kernposition angegeben. 
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Bei den lÃ¤ngere Kastenlot-Kernen war es nur fÃ¼ den Kern PS2185-6 
mÃ¶glich eine Isotopenkurve zu erstellen, die aber Ã¼be grÃ¶ÃŸe Kernab- 
schnitte lÃ¼ckenhaf ist, da keine ausreichende Anzahl an Foraminiferen in den 
entsprechenden Abschnitten enthalten war (Spielhagen pers. Mitt.). Mit Hilfe 
einer lOBe-AktivitÃ¤ts-Kurv (Abb. 27) war es mÃ¶glich die Interglaziale, die 
sich durch eine hÃ¶her BerylliumaktivitÃ¤ auszeichnen, zu identifizieren 
(SchÃ¤pe 1994, Spielhagen pers. Mitt.). 
Abb. 27: kARM1k-VerhÃ¤ltni Anhysteretische SuszeptibilitÃ¤t/SuszeptibilitÃ¤ 10Be-AktivitÃ¤t 
Inklination und Grobfraktion (>63 um) des Sedirnentkerns PS2185-6 (Daten aus: 
SuszeptibilitÃ¤ und Inklination aus Frederichs 1994, IOBe-AktivitÃ¤ aus SchÃ¤pe 
1994, Grobfraktion aus Wahsner pers. Mitt.) 
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Die Brunhes-Matuyama Grenze (780 ka) konnte durch palÃ¤omagnetisch 
Parameter in 350 cm Kerntiefe festgelegt werden (Frederichs 1994). Durch 
dieses stratigraphische GerÃ¼s war es mÃ¶glich weitere palÃ¤omagnetisch 
Ereignisse stratigraphisch einzuordnen (Frederichs 1994, Abb. 27). Damit 
ergeben sich fÃ¼ den oberen Abschnitt (Brunhes Chron) lineare Sedimen- 
tationsraten von 0,4 cmlka. Im unteren Abschnitt sind die Sedimentations- 
raten wesentlich niedriger und liegen um 0 , l  cmlka (Frederichs 1994). Das 
Kastenlot PS2178-5 aus dem Makarov-Becken kann mit dem Kern PS2185-6 
vom Lomonosov-RÃ¼cke nur bedingt korreliert werden (SchÃ¤pe 1994, 
Noergaard-Petersen Pers. Mitt.). 
FÃ¼ die Kerne PS2171-4 und PS2174-5 wurde ein Altersmodell entworfen, in 
das hauptsÃ¤chlic Lithologie (Farbe, KorngrÃ¶ÃŸe der Biogengehalt und 
palÃ¤omagnetisch Parameter eingingen. Nach Coccolithendaten stuft Gard 
(1993) den Kernabschnitt 160 bis 220 cm von PS2171-4 als Isotopenstadium 
5 ein. Frederichs (1994) konnte verschiedene magnetische Ereignisse iden- 
tifizieren (Kernabschnitt 62 bis 66 cm als Laschamp Ereignis von 33000 bis 
43000 Jahren, 227 bis 232 cm als Blake Ereignis von 114000 bis 122000 
Jahren und 278 bis 300 cm als Baffin Bay Ereignis von 150000 bis 159000 
Jahren oder Biwa l Ereignis von 170000 bis 182000 Jahren) und stellte das in 
Abbildung 28 gezeigte Altersmodell auf. In dieses wurde der Kern PS2174-5 
Ã¼be SuszeptibilitÃ¤tsdate und geochemische Parameter eingehÃ¤ng 
(Abb. 29). Die sich daraus ergebenden Stadiengrenzen und Sedimentations- 
raten sind in Tabelle 4 aufgefÃ¼hrt 
Alter in 1000 Jahren 
100 150 200 250 300 
400 i PS2171-4 KAL 
Abb. 28: Altersmodell fÃ¼ PS21 71 -4 nach Frederichs (1 994). Die Rechtecke geben magne- 
tische Ereignisse (siehe Text), die Linien die Grenzen der Sauerstoffisotopenstadien 
1-6 nach Imbrie et al. (1 984) an. 
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Alter in 1000 Jahren 
0 50 100 150 200 250 300 
PS21 74-5 KAL 
500 
Abb. 29: Altersmodell fÃ¼ PS2174-5. Die Linien geben die Grenzen der Sauerstoffisotopen- 
stadien 1-7 nach Imbrie et al. (1984). 
Tab. 4: Stadiengrenzen und Sedimentationsraten (cmlka) der Kerne PS2171-4 und PS2174-5 
1 I I 
2.5 cm I1000 a 1.7 cm 1 1000 a Sed.- Rate 
1 1 30-50 cm 1 20-45 cm 1 Kerntiefe 1 
2 I I 
1.7 cm 11000 a 2.1 cm / 1000 a Sed.- Rate 
3 0.9 cm / 1000 a 1.0 cm 11000 a Sed.- Rate 
I 1 100-160 cm 1 80-150 cm 1 Kerntiefe 1 l 4 5.0 cm / 1000 a 5.8 em 11000 a Se&- Rate 
6 
0.9 cm / 1000 a 0.9 cm 11000 a Sed.- Rate 
7 
330-430 cm 





6.1. Organische Kohlenstoff- und Karbonatgehalte, Hl-Werte, CIN- 
VerhÃ¤ltnisse 313Corg-Werte und Grobfraktionsdaten 
6.1 .l. Nansen-Becken und Gakkel-RÃ¼cke 
OberflÃ¤chennah Sedimente 
Im Nansen-Becken bestehen die Sedimente aus dunkelgrauen, graubraunen 
bis olivgrauen tonig bis tonig-siltigen Einheiten. Der Anteil an eistransportier- 
tem, grobem Material ist sehr gering. Die Kerne wurden in einer Wassertiefe 
von 4005 m bis 4044 m gewonnen. Die oberflÃ¤chennahe Sedimente vom 
Gakkel-RÃ¼cke sind grobkÃ¶rniger d.h. wenigstens tonig-siltig, wobei PS21 65- 
5 in 191 1 m Wassertiefe einen wesentlich hÃ¶here Sandanteil als PS2163-1 
in 3040 m Wassertiefe besitzt. Damit scheint der Transport von grobem 
Material durch Meereis oder Eisberge eine grÃ¶ÃŸe Rolle zu spielen. Die 
Farben sind graubraun im letzten Glazial und braun im HolozÃ¤n Quarz, 
Tonminerale und Glimmer machen den Hauptanteil der Minerale aus (FÃ¼ttere 
1992). Der organische Kohlenstoffgehalt der Sedimente im Nansen-Becken 
liegt zwischen 0,3 und 1,3 % und nimmt von unten nach oben zu (Abb. 30). 
Die Sedimente des Gakkel-RÃ¼cken sind an organischem Kohlenstoff armer 
und schwanken zwischen 0,2 und 0,6 %. Der Karbonatgehalt liegt bei allen 
Kernen zwischen 0 und 16 %, wobei die Kerne des Gakkel-RÃ¼cken im 
oberen Abschnitt hÃ¶her Gehalte als die Kerne des Nansen-Beckens auf- 
weisen (Abb. 30). Der Anstieg des Karbonatgehaltes in den oberen 
Abschnitten geht auf einen hÃ¶here Anteil an biogenen Komponenten 
(Foraminiferen, Ostracoden) zurÃ¼ck Dieser dem HolozÃ¤ zuzurechnenden 
Kernabschnitt zeichnet sich auch durch das Vorkommen von Emiliania 
huxleyi und Coccolithus pelagicus aus (Futterer 1992). Der Wasserstoffindex 
schwankt zwischen 30 und 160 mgHC1gC. Die Werte sind damit niedriger als 
auf dem Lomonosov-RÃ¼cke (Abb. 31). Sie nehmen zur Kernoberflache hin 
ab. Die CIN-Werte liegen zwischen 5 und 18, werden zur OberflÃ¤ch hin 
hÃ¶he und zeigen damit, ebenso wie der Wasserstoffindex, einen Anstieg 
terrigener organischer Substanz zur OberflÃ¤ch hin an (Abb. 31). 
In Tabelle 5 ist der Foraminiferengehalt, die relative KorngrÃ¶Ã der Minerale, 
der Gehalt an eistransportiertem Material (IRD) und der Biogengehalt der 
Sedimente vom Nansen-Becken (PS21 59-3) und vom Gakkel-RÃ¼cke 
(PS2163-1 und PS2165-5) dargestellt. Bei allen Kernen liegt ein deutliches 
Maximum des Foraminiferengehaltes an der KernoberflÃ¤che WÃ¤hren es bei 
Kern PS2159-3 nur dieses eine Maximum gibt, zeigen die Kerne PS2163-1 
und PS2165-5 vom Gakkel-RÃ¼cke ein zweites Maximum zur Kernbasis, 
welches mit Stadium 3 bzw. 5 (?) zusammenfÃ¤llt Nach einem geringen 
Gehalt an IRD bei 10 bis 11 cm des Kerns PS2163-1 steigt dieser zur 
OberflÃ¤ch hin an. Ein hoher Anteil an benthischen Foraminiferen fallt in den 
Proben bei 0 bis 1 cm und 7 bis 8 cm des Kerns PS2165-5 auf, die dem 
Stadium 3 und dem HolozÃ¤ zugeordnet werden. 
Organischer Kohlenstoff (%) 
0,O 0,5 1,O 1.5 0,O 0.5 1,O 1.5 0,O 0,5 1.0 1.5 0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 
1 PS2159-3 1 
40 Wassertiefe: 4044 m 
1 ~ ~ 2 1 6 0 - 3  1 
Wassertiefe: 4029 m Wassertiefe: 4005 m 
J l ! l l  
Wassertiefe: 3040 m 
J ! l ! l  
Wassertiefe: 1911 m 
Karbonat (%) 
Abb. 30: Organische Kohlenstoff- und Karbonatgehalte (%) der Kerne aus dem Nansen-Becken und vom Gakkel-RÃ¼cke 
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Tab. 5: Foraminiferengehalt, relative KorngrÃ¶ÃŸ IRD-Gehalt und Biogengehalt der Kerne des 
Nansen-Beckens und des Gakkel-RÃ¼cken (von - = selten bis +++++ = sehr hÃ¤ufig / = 
nicht vorhanden) 
In Abbildung 32 sind die 313Corg-Werte ausgewÃ¤hlte Proben des Kerns 
PS21 63-1 dargestellt. In einer Kerntiefe von 25 cm wird der leichteste Wert 
von -25,O %o erreicht, der auf -22,7 %o in einer Kerntiefe von 20 cm ansteigt. 
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Die Multicorer-Kerne des Amundsen-Beckens wurden in einer Wassertiefe 
zwischen 3898 m (PS2187-5) am Hang zum Lomonosov-RÃ¼cke und 
4427 m (PS21 74-2) im zentralen Becken gewonnen. Die Sedimente sind 
durchgehend tonig bzw. tonig-siltig. Siltige Sandlagen kommen vereinzelt 
vor. Der Sandgehalt liegt im Durchschnitt unter 3% (Wahsner pers. Mitt.). Die 
Sedimentfarben sind im Stadium 2 meist grau bis dunkelgrau und wechseln 
im HolozÃ¤ zu brÃ¤unliche Farben. Der Gehalt an biogenen Komponenten ist 
auf die oberen Zentimeter beschrÃ¤nk und besteht hauptsÃ¤chlic aus 
planktischen Organismen (Foraminiferen und Coccolithen). Als benthische 
Vertreter sind nur Amphipoden hÃ¤ufige (FÃ¼ttere 1992). Bioturbation fehlt in 
den Kernen fast vollstÃ¤ndig Die organischen Kohlenstoffgehalte schwanken 
zwischen 0,2 und 1,3 % (Abb. 33). Dabei ist eine Zunahme der Werte von der 
Basis zur OberflÃ¤ch hin zu beobachten. Die Karbonatgehalte liegen mit 
Ausnahme von Kern PS21 71 -2, bei dem Gewichtsprozente von 15 '10 erreicht 
werden und die zur OberflÃ¤ch hin abnehmen, zwischen 0 und 6 % (Abb. 
33). Innerhalb dieser insgesamt sehr niedrigen Werte kommt es bei den 
Kernen, die am Ã¶stliche (PS2170-4) und westlichen (PS2187-5, PS2190-5) 
Rand des Beckens liegen, zu deutlichen Schwankungen. Die CIN-Werte 
variieren zwischen 4 und 16. Innerhalb der Kerne ist nur bei Kern PS2175-4 
eine grÃ¶ÃŸe Schwankungsbreite (6 bis 16) festzustellen (Abb. 34). Die 
Wasserstoffindex-Werte liegen generell zwischen 40 und 260 mgHC1gC und 
nehmen zum HolozÃ¤ ab (Abb. 34). Warum bei Kern PS2171-2 nur ein sehr 
geringer Anteil an Kohlenwasserstoffen (0 bis 40 mgHC/gC) freigesetzt 
wurde, konnte nicht geklÃ¤r werden. 
In Tabelle 6 sind die Ergebnisse der Grobfraktionsanalyse der Kerne aus dem 
Amundsen-Becken zusammengefaÃŸt In Bezug auf den Foraminiferengehalt 
stellt der Kern PS2170-4 eine Besonderheit dar. WÃ¤hren in allen anderen 
Kernen Foraminiferen nur in den obersten Zentimetern vorkommen, kÃ¶nne in 
dem Kern PS2170-4 bis in eine Kerntiefe von 25 cm Tiefe Foraminiferen 
gefunden werden. Dadurch kommt vielleicht die exponierte geographische 
Position des Kerns, der auf einem ca. 400 m aus dem Amundsen-Becken 
herausragenden Tiefseeplateau gezogen wurde, zum Ausdruck. Die Korn- 
groÃŸ ist generell sehr fein, nur in tieferen Bereichen der Kerne PS2174-2 
und PS2175-4 kommen auch grÃ¶ber Partikel vor. Diese gehÃ¶re stratigra- 
phisch ins Stadium 2 bzw. 3 (?). Biogene Komponenten sind nur sehr spÃ¤rlic 
in der OberflÃ¤chenprob des Kerns PS2175-4 und in der Probe 6 bis 7 cm 




Tab. 6: Ergebnisse der Grobfraktionsanalyse der Kurzkerne aus dem Amundsen-Becken 
(von -- = sehr selten bis +++++ = sehr hÃ¤ufig 1 = nicht vorhanden) 
Proben Foraminiferen grobe Min. mittelgr. Min. feine Min. IRD 
i I I I I 
In Abbildung 35 sind die 313Corg-Werte der Kerne PS2170-4 und PS2174-2 
dargestellt. PS2170-4 zeigt schwankende Werte zwischen -24,O und 
-22,8 %o. Im unteren Stadium 3 und unterem Stadium 1 werden die 
schwersten Werte erreicht. PS2174-2 zeigt im unteren Abschnitt relativ 
gleichfÃ¶rmig Werte (-24,O %o), die vom mittleren Stadium 3 zur OberflÃ¤ch 
hin auf -22,5 %o abnehmen. 
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ai3cOrg (%o PDB) 
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Abb. 35: a13Corq-Werte der Kerne PS2170-4 und PS2174-2 aus dem Arnundsen-Becken 
Kastenlot PS21 74-5 
Der Kern PS2174-5 wurde aus einer Wassertiefe von 4427 m gewonnen. Der 
Kern besteht durchgehend aus Ton. Besonders charakteristisch sind die auf- 
tretenden Farbwechsel des Sediments von braunen und grauen FarbtÃ¶nen 
Von der Basis bis zu einer Kerntiefe von 450 cm ist der Kern dunkelgrau. 
Daran schlieÃŸ sich ein brauner Abschnitt in einer Kerntiefe von 450 bis 
330 cm an, der von einem dunkelgrauen Segment bis zu einer Kerntiefe von 
295 cm abgelÃ¶s wird. Ein gelbbrauner Abschnitt in einer Kerntiefe von 295 
bis 210 cm wechselt zu grauen TÃ¶ne in einer Kerntiefe von 210 bis 78 cm. 
Zur OberflÃ¤ch werden oliv- bis graubraune (78 bis 36 cm) Farben von einer 
gelbbraunen Sequenz (36 bis 0 cm) abgelÃ¶st Im gesamten Kern kommen 
laminierte und bioturbierte Abschnitte vor (Kernbeschreibung siehe Anhang 
C). In Abbildung 36 sind die Karbonat-, organische Kohlenstoff- und Opal- 
gehalte sowie Wasserstoffindex-Werte und C/N-VerhÃ¤ltniss dargestellt. 
In Kern PS2174-5 ist meist kein Karbonat meÃŸbar Nur in einzelnen 
Abschnitten (600 bis 560 cm, 210 bis 100 cm und 30 bis 0 cm) kommt 
Karbonat (bis zu 4 %) vor, wobei der Abschnitt 210 bis 100 cm aus 
detritischem Karbonat (hauptsÃ¤chlic Dolomit, Vogt pers. Mitt.), 30 bis 0 cm 
dagegen aus biogenem Karbonat (meist Foraminiferen) besteht. Der Gehalt 
an organischem Kohlenstoff schwankt zwischen 0,3 und 2,1 %. Es sind 
deutlich Abschnitte mit hohen Gehalten (940 bis 420 Cm, 320 bis 280 cm 
und 200 bis 70 cm) von Abschnitten mit niedrigen Gehalten (um 0,5 %) zu 
trennen. Dies liegt an den variierenden Anteilen von terrigenen und marinen 
organischen Komponenten. Generell sind alle Werte hÃ¶he als 0,3 %, 
welcher von Suess (1980) als Durchschnitt fÃ¼ den offenen Ozean angegeben 
wird. Die Wasserstoffindex-Werte und die C/N-VerhÃ¤ltniss sind gegenlÃ¤ufig 
AMUNDSEN-BECKEN 
PS2174-5 KAL, 4427 m W 1  
Karbonat (X) Org. Kohlenstoff ( X )  Hl (mgHC/gC) C / N  Opal (%) Alter Lithol. 
Abb. 36: Karbonat-, organische Kohlenstoff- und Opalgehalte sowie Wasserstoffindex-Werte und CIN-VerhÃ¤ltniss des Kerns PS2174-5. Durchschnittliche organische 
Kohlenstoffgehalte in Sedimenten des offenen Ozeans (0,3 %; Suess 1980) sind grau hinterlegt (Legende zur Lithologie siehe Anhang). 
6. Ergebnisse 
HÃ¶her CIN-VerhÃ¤ltniss (1 1 bis 27) und niedrigere Hl-Werte (meist kleiner 
200 mgHC1gC) im unteren Kernabschnitt (940 bis 430 cm) werden von 
hÃ¶here Hl-Werten (bis zu 550mgHClgC) und niedrigeren CIN-Werten 
(kleiner 10) im Kernabschnitt 430 bis 340 cm abgelÃ¶st In einer Kerntiefe von 
630 bis 500 cm gibt es einzelne hÃ¶her Hl-Signale (bis 370 mgHC1gC). 
Zwischen 340 cm und der OberflÃ¤ch gibt es mehrere Wechsel zwischen 
hohen und niedrigen Hl-Werten, wobei ein markanter Kernabschnitt mit Hl- 
Werten unter 50 mgHC1gC in einer Kerntiefe von 220 bis 80 cm liegt. Dieser 
korreliert mit hohen CIN-Werten (bis 26). Zur OberflÃ¤ch hin nehmen die Hl- 
Werte nach kurzfristig hÃ¶here Werten im Abschnitt von 65 bis 15 cm Kern- 
tiefe, die zwischen 100 und 300 mgHC1gC liegen, ab. Die Opalwerte laufen 
zur Hl-Kurve parallel und schwanken zwischen 2 und 6 %. Sie sind damit 
hÃ¶he als die von Lisitzin (1972) angegebenen Opalgehalte arktischer 
Sedimente und sind auf Schwammnadeln und Diatomeen zurÃ¼ckzufÃ¼hr 
(NÃ¼rnber et al. 1995). Zwischen 350 bis 480 cm und 260 bis 280 cm Kern- 
tiefe werden maximale Werte (bis 6 %) erreicht. Zur OberflÃ¤ch hin nehmen 
die Werte auf 2 % ab. 
In Abbildung 37 sind die Wasserstoffindex-Werte gegen die Sauerstoffindex- 
Werte der Pyrolyse aufgetragen. Nur einzelne Werte aus dem Kernabschnitt 
430 bis 340 cm Kerntiefe fallen in den Bereich des Kerogen-Typs l und II und 
deuten damit auf eine aquatische Herkunft hin. Die meisten Werte liegen 
durch ihren hÃ¶here Sauerstoffindex rechts der die Kerogen-Typen l und I1 
beschreibenden Kurven. Die hohen 01-Werte dieser Proben sind vermutlich 
auf einen hohen Polysacharidanteil zurÃ¼ckzufÃ¼hr (vgl. Liebezeit & Wiesner 
1990). Diese labilen Komponenten zerfallen wÃ¤hren der frÃ¼he Diagenese. 
Die MeÃŸpunkt dieser Proben wÃ¼rde sich bei fortschreitender Diagenese im 
Diagramm zur Ordinate verlagern. Dadurch lassen sich die Proben mit 
hÃ¶here Hl-Werten HO0 bis 300 maHC1aC) trotz hoher 01-Werte auf eine 
marine 
Abb. 37: 
Herkunft zurÃ¼~kfÃ¼hr (siehe oben). ' 
Darstellung der Wasserstoffindex- und Sauerstoffindex-Werte des Kastenlotkerns 
PS2174-5 in einem van Krevelen-Diagramm (vgl. Tissot und Weite 1984). Kerogen- 




Die Multicorer-Kerne des Lomonosov-RÃ¼cken wurden in einer Wassertiefe 
zwischen 1051 m und 3418 m gezogen. Die Sedimente zeigen im HolozÃ¤ 
grau-braune Farben und weisen WÃ¼hlspure der verschiedensten Orga- 
nismen auf. Die KorngrÃ¶Ã ist Ãœberwiegen tonig-siltig. Die OberflÃ¤che der 
Kerne zeigen neben planktischen Foraminiferen auch Makrofossilien wie 
Bivalven und Gastropoden sowie eistransportiertes Material (IRD) und 
Schwammnadeln. Im Isotopen-Stadium 2 sind die Farben grau, dunkelbraun 
oder olivbraun, und die KorngrÃ¶Ã ist grÃ¶ber Der organische Kohlenstoff- 
gehalt der Sedimente in den Isotopenstadien 2 bis 4 der Ã¶stliche Seite des 
RÃ¼cken liegt um 0,2 % (Abb. 38). Mit dem Ãœbergan zur Termination 1 steigt 
der organische Kohlenstoffgehalt bis zur OberflÃ¤ch in allen Kernen der 
Ã¶stliche Seite auf ca. 0,6 % an. Auf der westlichen Seite des RÃ¼cken liegen 
die Gehalte an organischem Kohlenstoff relativ konstant zwischen weniger als 
0,1 und 0,3 %. Ein Anstieg zur OberflÃ¤ch ist in diesen Kernen nicht vor- 
handen. Der Kern PS2184-3 reicht wahrscheinlich bis ins Stadium 5. Hier 
liegt der organische Kohlenstoffgehalt um 0,3 % und damit hÃ¶he als in den 
Stadien 2 bis 4. Die Karbonatgehalte schwanken zwischen 0 und 12 %, 
wobei ein Anstieg zur OberflÃ¤ch mit einem erhÃ¶hten biogen gebildeten 
Karbonateintrag (Foraminiferen, Ostracoden, Coccolithen) zusammenhÃ¤ng 
(Abb. 38). Die Wasserstoffindex-Werte (Hl) schwanken zwischen 20 und 
270 mgHC/gC und nehmen zur OberflÃ¤ch hin ab (Abb. 39). Teilweise ergab 
die Rock-Eval-Pyrolyse keine Freisetzung von Kohlenwasserstoffen (Hl=O). 
Generell sind die Werte der Pyrolyse der Kerne des Lomonosov-RÃ¼cken nur 
sehr eingeschrÃ¤nk zu bewerten, da die TOC-Gehalte sehr niedrig sind. Die 
CIN-Werte liegen zwischen 2 und 12 und sind damit sehr niedrig (Abb. 39; zur 
Problematik der C/N-Werte siehe Kapitel 2.2.2.). Ein leichter Anstieg der 
Werte wird in den Kernen der Ã¶stliche Seite mit dem Ubergang zum HolozÃ¤ 
sichtbar. 
In Tabelle 7 sind die Ergebnisse der Grobfraktionsanalyse der Kerne des 
Lomonosov-RÃ¼cken dargestellt. Die Foraminiferengehalte sind bei nahezu 
allen Kernen an der Basis sehr gering. Bei Kern PS2185-4 besteht die 
Grobfraktion im Stadium 5 zu ca. fÃ¼nfzi Prozent aus Foraminiferen. Dies ist 
auch bei Kern PS2177-3 in 25 bis 26 cm Tiefe festzustellen. Deshalb kÃ¶nnt 
dieser Abschnitt auch im Stadium 5 liegen. Eine bessere stratigraphische 
AuflÃ¶sun ist hier aber nicht mÃ¶glich Eine starke Zunahme der Gehalte zur 
OberflÃ¤ch hin ist bei allen Kernen sichtbar, wobei die westlichen Kerne 
einen stÃ¤rkere Gradienten in der Zunahme aufzeigen. Generell werden die 
hÃ¶chste Gehalte an Foraminiferen (fast ausschlieÃŸlic Neogloboquadrina 
pachyderma) in den obersten Sedimentschichten erreicht. Die KorngrÃ¶Ã ist 
im Gegensatz zu den Kernen aus den Becken wesentlich grÃ¶ber Dies zeigt 
sich auch in KorngrÃ¶ÃŸenanalyse die einen Sandgehalt von 10 bis 17 % (in 
Ausnahmen bis 40 %, PS2184-4 bei 11 bis 12 cm Kerntiefe) ergaben 
(Wahsner pers, Mitt.). Der Anteil an eistransportiertem Material (IRD) ist in den 
Stadien 2 bis 4 hÃ¶he als in den Interglazialen und nimmt zur OberflÃ¤ch hin 
ab. In den Kernen PS2185-3 und PS2177-3 ist der Gehalt an sonstigen 
biogenen Komponenten (benthische Foraminiferen und Muscheln) im 
Ãœbergan zur Termination l deutlich. Besonders in den obersten Sediment- 
schichten wird ein hÃ¶here Anteil an Schwammnadeln beobachtet. 
6. Ergebnisse 
Tab. 7: Ergebnisse der Grobfraktionsanalyse der Kurzkerne vom Lornonosov-Rucken (von - = 
selten bis +++++ = sehr hÃ¤ufig 
In Abbildung 40 sind die 313Corq-Werte der Kurzkerne PS2177-3 und 
PS2185-4 dargestellt. Die Werte schwanken zwischen -21,9 und -23,8 Â¡/o 
(PDB). Es ist generell ein Anstieg zu schweren Werten von der Kernbasis zur 
OberflÃ¤ch festzustellen. 
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3j3corg (%o PDB) 
-24 -23 -22 -21 
di3corg (%o PDB) 
-24 -23 -22 -21 
Abb. 40: 313Corg-Werte der Kurzkerne PS2177-3und PS2185-4 vom Lomonosov-Rucken 
Kastenlot PS21 85-6 
Der Kern PS21 85-6 wurde am Lomonosov-RÃ¼cke aus einer Wassertiefe von 
1052 m gewonnen. Die Sedimentfarben variieren innerhalb gelber, grauer 
und oliver BrauntÃ¶ne Die unteren Sedimenteinheiten sind bis zu einer Kern- 
tiefe von 305 cm sehr einheitlich. Sie bestehen aus Ton mit einem Grob- 
fraktionsanteil (> 63 um) kleiner 10 % (Wahsner pers. Mitt.), in die kleine 
Sandlinsen eingeschaltet sind. Die oberen 305 cm Sediment werden von 
wechsellagernden Sand-, Silt- und Tonlagen aufgebaut. Der Kern weist eine 
starke Bioturbation von der Basis bis zum Top auf. Nur in einer Kerntiefe von 
35 bis 117 cm und 246 bis 308 cm wird diese durch Lamination unter- 
brochen. Zwischen 165 cm und 138 cm Kerntiefe ist eine sandige, nach 
oben feiner werdende Sequenz zu beobachten (Kernbeschreibung siehe 
Anhang C). In Abbildung 41 sind die Karbonat-, organischen Kohlenstoff- und 
Opalgehalte sowie Wasserstoffindex-Werte und C/N-VerhÃ¤ltniss aufge- 
tragen. 
Die Karbonatgehalte sind meist sehr niedrig (0 bis 5 %) und erreichen nur im 
oberen Abschnitt (30 bis 0 cm) hÃ¶her Werte, die bis auf 13 % ansteigen. 
Der Abschnitt 250 bis 170 cm wird durch biogenes Karbonat (Foraminiferen 
Abb. 41: Karbonat-, organische Kohlenstoff- und Opalgehalte sowie Wasserstoffindex-Werte 
und CIN-VerhÃ¤ltniss des Kerns PS2185-6. Die Isotpienstadien 5, 7, 9, 11, 13, 15, 
17 und 19 sind grau hinterlegt (nach Spielhagen et al. in Vorb.). Isotopenstadium 19 
fÃ¤ll mit der BrunhesIMatuyama-Grenze zusammen. Durchschnittliche organische 
Kohlenstoffgehalte in Sedimenten des offenen Ozeans (0,3 %, Suess 1980) sind 
grau gekennzeichnet (zur Lithologie siehe Anhang C). 
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bis 5000 Individuenlg Sediment, Spielhagen pers. Mitt.) bestimmt. Karbonat 
von Foraminiferen ist auch fÃ¼ den hÃ¶here Karbonatgehalt im obersten 
Kernabschnitt (30 bis 0 cm) verantwortlich. 
Der organische Kohlenstoffgehalt schwankt Ã¼be den gesamten Kernabschnitt 
zwischen 0,1 und 0,3 % und steigt nur im obersten Kernabschnitt (30 bis 
0 cm) auf Werte bis 0,6 %. Die Wasserstoffindex-Werte sind im Vergleich zu 
dem Kern PS2174-5 aus dem Amundsen-Becken relativ hoch. Sie liegen 
auÃŸe im oberen Abschnitt (40 bis 0 cm), in dem die Werte unter 
100 mgHC1gC liegen, generell deutlich Ã¼be 100 mgHC1gC. In den Kern- 
abschnitten 270 bis 240 cm und 205 bis 145 cm erreichen die Wasser- 
stoffindex-Werte bis zu 400mgHClgC. 
Die CIN-VerhÃ¤ltniss kÃ¶nne Ã¼be den Kern in drei groÃŸ Abschnitte 
eingeteilt werden. Von der Kernbasis (760 cm) bis zu einer Kerntiefe von 
170 cm liegen die CIN-Werte meist unter 7. Ein Unterabschnitt von 270 bis 
170 cm weist sehr niedrige Werte um 2 bis 4 auf. Ab 170 cm Kerntiefe bis zu 
einer Kerntiefe von 40 cm liegen die CIN-VerhÃ¤ltniss relativ hoch und 
schwanken zwischen 6 und 15. Der obere Abschnitt (40 bis 0 cm) liefert 
wieder niedrige Werte, die im wesentlichen um 4 liegen. Die Opalgehalte 
schwanken zwischen 0,5 und 5,2 %. 
Die Sedimente des Kerns PS2185-6 sind Ã¤lte als die Sedimente des Kerns 
PS2174-5 aus dem Amundsen-Becken, die Ca. 250 ka alt sind und lassen 
sich mit diesen nicht korrelieren. Die Altersbestimmung ergab fÃ¼ den unteren 
Kernabschnitt ein Alter von Ca. 4 Millionen Jahren (Spielha,gen pers. Mitt., 
vgl. Kap. 5.). Da sich diese Arbeit hauptsÃ¤chlic mit Anderungen im 
organischen Kohlenstoffgehalt in Verbindung mit Klimaschwankungen 
wÃ¤hren der letzten 250000 Jahren beschÃ¤ftigt wird der Kern im folgenden 
nicht weiter diskutiert. Ein weiterer Grund hierfÃ¼ besteht in der Tatsache, daÂ 
sich der Kern nahezu Ã¼be den gesamten Kernabschnitt durch sehr niedrige 
TOC-Werte (0,l  bis 0,3 %) auszeichnet und dadurch eine Interpretation in 




Der Multicorer-Kern PS2178-4 wurde in einer Wassertiefe von 4008 m ge- 
wonnen. Das durchgehend braune Sediment hat eine Ã¼berwiegen tonig- 
siltige KorngrÃ¶ÃŸ die nur durch eine Sandlage bei 17 bis 18 cm Kerntiefe 
unterbrochen wird (Wahsner pers. Mitt.). Abbildung 42 zeigt die Gehalte an 
Karbonat und organischem Kohlenstoff sowie die Wasserstoffindex-Werte und 
CIN-VerhÃ¤ltnisse Die Karbonatgehalte liegen unter 8 O/O und steigen von der 
Basis zur OberflÃ¤ch an. Im Stadium 1 wird bei 6 cm Kerntiefe ein maximaler 
Wert von 7,9 % erreicht, der sich zum grÃ¶ÃŸt Teil aus Foraminiferen aufbaut. 
Die organischen Kohlenstoffgehalte liegen unter 0,5 % und zeigen bei 16 bis 
18 cm Kerntiefe ein Minimum von unter 0,1 %. Zur OberflÃ¤ch steigen die 
Gehalte auf 0,4 % an. Die Wasserstoffindex-Werte fallen von der Basis mit 
Werten um 700 mgHC1gC auf 100 mgHC1gC zur OberflÃ¤ch ab. Ein 
Minimum besteht bei 17 cm Kerntiefe. Die Wasserstoffindex-Werte dÃ¼rfe bei 
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den Proben mit einem organischen Kohlenstoffgehalt unter 0,3 % nur sehr 
vorsichtig interpretiert werden. Die CIN-Werte fallen von der Basis von 7 auf 2 
bei 16 cm Kerntiefe ab, um dann bis zur OberflÃ¤ch auf einen Wert von 11 
anzusteigen. Der erhÃ¶ht Wert von 10 der Probe bei 18-1 9 cm Kerntiefe fÃ¤ll 
mit niedrigeren Wasserstoffindex-Werten zusammen. 
Karbonat (%) Org. Kohlenstoff (%) H I (mgHC/gC) C/N 
0  2 4  6  8 100 ,O 0,2 0,4 0 , 6 0  2 0 0 4 0 0 6 0 0 8 0 0 0  5 10 15 
Abb. 42: Karbonatgehalte (X), organische Kohlenstoffgehalte (%), Wasserstoffindex-Werte 
(mgHC!gC) und CIN-VerhÃ¤ltniss des Kerns PS2178-4 
Tabelle 8 gibt Auskunft Ã¼be den Biogen- und Mineralgehalt des Kerns 
PS2178-4. Der Foraminiferenanteil an der Grobfraktion nimmt generell von 
unten nach oben zu. Nur in der untersten Probe aus einer Kerntiefe von 25 bis 
26 cm sind mehr Foraminiferen, aber auch mehr grobe Minerale als in der 
Probe aus 23 bis 24 cm zu beobachten. Generell nimmt der Gehalt an feinen 
Mineralen nach oben ab. Dropstones als Ausdruck erhÃ¶hte Zufuhr von 
eistransportiertem Material sind in den Proben aus einer Kerntiefe von 9 bis 
12 cm hÃ¤ufi und charakterisieren den Ãœbergan zum HolozÃ¤n 
Tab. 8: Ergebnisse der Grobfraktionsanalyse von PS2178-4 (von - = sehr selten bis +++++ = 
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In der Abbildung 43 sind die Kohlenstoffisotope des organischen Materials 
aufgetragen. Diese steigen von der Basis zur OberflÃ¤ch an und liegen 
zwischen -25,O und -22,5 %o. Bei 22 bis 23 cm Kerntiefe wird der minimale 
Wert von -25,O %o erreicht. 
(%o PDB) 













Abb. 43: 313Corg-Werte (%o PDB) des Kerns PS21 78-4 
Kastenlot 
Der Kern PS2178-5 wurde im Makarov-Becken aus einer Wassertiefe von 
4008 m gewonnen. Die Sedimentfarben wechseln zwischen grau-braunen, 
oliv-braunen, oliven und dunkelbraunen Farben. Der gesamte Kern zeichnet 
sich durch eine tonige Lithologie aus, die durch geringmÃ¤chtig sandige 
Lagen ("sandy mud") unterbrochen wird. Vorwiegend in den olivfarbenen 
Kernabschnitten (647 bis 499 Cm, 423 bis 436 cm und 129 bis 56cm 
Kerntiefe) kommen schwarz gesprenkelte Einheiten vor, die wahrscheinlich 
auf Fe-Mn-AusfÃ¤llunge zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind. Ãœbe die gesamte KernlÃ¤ng 
wechseln stark bioturbierte mit laminierten Kernabschnitten ab. Die oberen 
20 cm Sediment sind stark gestÃ¶r (Kernbeschreibung siehe Anhang C). In 
Abbildung 44 sind die Karbonat-, organischen Kohlenstoff- und Opalgehalte 
sowie Wasserstoffindex-Werte und CIN-VerhÃ¤ltniss aufgetragen. 
Die Karbonatwerte des Kerns PS2178-5 sind sehr niedrig und schwanken 
zwischen 0 und 7,4 %. Meistens liegen sie unter 2 %. Nur in dem Abschnitt 
von 310 bis 300 cm Kerntiefe und im obersten Kernabschnitt (17 bis 0 cm) 
werden Karbonatwerte bis 8 % erreicht. Die Gehalte an organischem 
Kohlenstoff kÃ¶nne bis 0,6 % erreichen, liegen aber auÃŸe in den 
Abschnitten von 823 bis 530 cm und 160 bis 60 cm Kerntiefe unter 0.3 O h .  
Die Wasserstoffindex-Werte sind nahezu Ã¼be den gesamten Kernbereich 
grÃ¶ÃŸ als 100 mgHC1gC. Nur im obersten Abschnitt (10 bis 0 cm) fallen die 
Abb. 44: Karbonat-, organische Kohlenstoff- und Opalgehalte sowie Wasserstoffindex-Werte 
und C/N-VerhÃ¤ltniss des Kerns PS2178-5. Durchschnittliche organische Kohlen- 
stoffgehalte in Sedimenten des offenen Ozeans (0,3 %, Suess 1980) sind grau ge- 
kennzeichnet (zur Lithologie siehe Anhang C). 
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Werte auf unter 50 mgHC/gC. Die CIN-Werte liegen unter 10, meist sogar 
unter 7. Im Bereich 215 bis 170 cm Kerntiefe werden hÃ¶her Werte erreicht 
(maximal 21). Die Opalgehalte schwanken zwischen 0,5 und 6,5 % und sind 
damit wesentlich hÃ¶he als die von Lisitzin (1972) fÃ¼ den Arktischen Ozean 
angegebenen Opalwerte (< 1 %, vgl. Kap. 7.4.). AuÃŸe in einem Kernab- 
schnitt (200 bis 170 cm Kerntiefe), in dem relativ konstante Opalwerte kleiner 
2 % vorkommen, unterliegt der Kern groÃŸe Schwankungen im Opalgehalt. 
Der Kern PS2178-5 lÃ¤Ã sich durch z.T. sehr mÃ¤chtig Tonlagen, die im Kern 
PS2185-6 nicht auftreten, nur bedingt mit diesem korrelieren. Von SchÃ¤pe 
(1994) wird eine ungefÃ¤h doppelt so hohe Sedimentationsrate des Kerns 
PS21 78-5 im Vergleich zu Kern PS21 85-6 angenommen. Aufgrund dieser 
nur sehr schwachen stratigraphischen EinhÃ¤ngun wird der Kern PS2178-5 
in dieser Arbeit nicht weiter diskutiert. 
6.2. Ergebnisse der n-Alkanuntersuchungen 
6.2.1. Oberflachensedimente 
An 22 OberflÃ¤chenprobe des zentralen Arktischen Ozeans wurden die 
Gehalte an n-Alkanen (Cl4 bis c32) untersucht. Um eine Aussage Ã¼be den 
marinen Anteil an der organischen Substanz zu treffen, wurde der Gehalt der 
n-Alkane C17 und Cl9 bestimmt (Abb. 45). Der organisch-terrigene EinfluÃ 
der Sedimente wurde durch die Summe der n-Alkane C27, C2g und Cal aus- 
gedrÃ¼ck (Abb. 46: vgl. Kap. 4.). 
Oberflachensedimente 
Stationsnummer 
Abb. 45: Summe der n-Alkangehalte (C17 + C lg)  von OberflÃ¤chensedirnenten Die Positionen 
der Stationsnummern sind der Ãœbersichtskart (Seite 17) zu entnehmen. 
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Die Werte der Summe der Cl7 und Clg n-Alkane liegt zwischen 11,85 und 
191,89 pg/gC. Extrem hohe Gehalte wurden in den OberflÃ¤chensedimente 
des Lomonosov-RÃ¼ckens des Makarov-Beckens, der Morris-Jesup-Schwelle 
und in zwei OberflÃ¤chensedimentprobe (Station PS2214 und PS221 5) 
westlich Spitzbergens nachgewiesen. Alle anderen OberflÃ¤chensediment 
haben Gehalte unter 40 pg/gC. 
Die Werte der langkettigen n-Alkane (Summe aus Cp7, C29, C31) liegen 
zwischen 62,07 und 559,05 pg/gC (Abb. 46). Die hÃ¶chste Werte werden, wie 
bei den kurzkettigen n-Alkanen, auf dem Lomonosov-RÃ¼cken dem Makarov- 
Becken und westlich von Spitzbergen erreicht, wobei hier nur eine von zwei 
Stationen (PS2214) hÃ¶her Werte aufweist. WÃ¤hren bei den kurzkettigen 
n-Alkanen eine relativ gleichfÃ¶rmig Verteilung zu beobachten ist, zeigen die 
langkettigen n-Alkane grÃ¶ÃŸe Schwankungen. 
Oberflachensedimente 
Stationsnummer 
Abb. 46: Summe der n-Alkangehalte (Cpy+Cpg+C31) von OberflÃ¤chensedimenten Die 
Positionen der Stationsnummern sind der Ãœbersichtskart (Seite 17) zu entnehmen. 
Der CPI-Index (Carbon Preference Index) kann Auskunft Ã¼be den dia- 
genetischen Zustand der organischen Substanz geben (vgl. Kap. 4.). Die 
Werte der OberflÃ¤chenprobe liegen zwischen 1,3 und 2,7 und geben damit 
unter Annahme eines hohen terrigenen Anteils an der organischen Substanz 
eine deutliche Diagenese der organischen Substanz an (Abb. 47). 
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1 OberflÃ¤chensediment 1 
Abb. 47: C,PI-Index der OberflÃ¤chensedimente Die Positionen der Stationsnummern sind der 
Ubersichtskarte (Seite 17) zu entnehmen. 
berflachennahe 
An Kurzkernen, die sich durch eine relativ gesicherte Stratigraphie aus- 
zeichnen, wurden n-Alkanuntersuchungen durchgefÃ¼hrt Dabei wurden 
mÃ¶glichs Proben aus unterschiedlichen Isotopenstadien ausgewÃ¤hlt um 
Wechsel in der n-Alkanverteilung in AbhÃ¤ngigkei von Klimazyklen zu 
erfassen. In Abbildung 48 sind die n-Alkanverteilungen der Kurzkerne des 
Ã¶stliche Profils aufgetragen (PS21 63-1, PS21 70-4, PS21 85-4, PS21 78-4). 
Bei der Darstellung wurden die kurzkettigen n-Alkane (Cl7 + C19) als 
Anzeiger fÃ¼ marine organische Substanz und die langkettigen n-Alkane 
( C z 7  + c29 + Cs l )  als Anzeiger fÃ¼ terrigene organische Substanz pro 
Gramm organischen Kohlenstoffs gegen die Tiefe geplottet. Um eine relative 
Ã„nderun der marinen und terrigenen organischen Komponenten zu 
erfassen, wurde das VerhÃ¤ltni dieser beiden Gehalte errechnet und 
ebenfalls gegen die Tiefe aufgetragen. 
Abb. 48: Die Gehalte an kurzkettigen n-Alkanen (Cly+Clg) ,  der langkettigen n-Alkane 
(C27+C2g+C31) und das VerhÃ¤ltni dieser Gehalte (Cl7+C1g/C27+C2g+C31) der 
Kurzkerne vom Gakkel-RÃ¼cke (PS21 63-I), vom Amundsen Basin (PS2170-4), vom 
Lomonosov RÃ¼cke (PS2185-4) und aus dem Makarov-Becken (PS2178-4) 
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Die Kerne PS2163-1 und PS2170-4 zeigen von der Basis des Stadiums 3 
zum Top zuerst einen Anstieg der Gehalte an Cl7+C19 n-Alkanen (von unter 
20 auf Ã¼be 30 pg/gC), der im Wechsel zu Stadium 2 wieder abnimmt (ca. 
15 pg/gC). Nachdem diese minimalen Werte im Stadium 2 (PS2163-1) bzw. 
im obersten Stadium 3 (PS2170-4) erreicht wurden, steigen die Gehalte zum 
HolozÃ¤ wieder auf Werte von Ã¼be 30 bzw. Ã¼be 20 pg/gC an. Die Gehalte 
an langkettigen n-Alkanen liegen zwischen 174 und 927 pg/gC. Die 
maximalen Werte werden im Stadium 3 (PS2163-1) bzw. im Ubergang von 
Stadium 2 zum HolozÃ¤ (PS2170-4) erreicht. Die VerhÃ¤ltniss der kurz- zu 
langkettigen n-Alkane schwanken zwischen 0,02 und 0,16. 
Der Kern PS2185-4 (Lomonosov-RÃ¼cken zeigt einen starken Anstieg der 
Gehalte an kurzkettigen n-Alkanen zur OberflÃ¤ch hin. Die Werte liegen um 
10 pg/gC, die OberflÃ¤ch hat einen Gehalt von 33 pg/gC. Die Gehalte an 
langkettigen n-Alkanen schwanken zwischen 86 und 331 pg/gC. Der 
maximale Wert wird im Stadium 2 erreicht. 
Der Kern PS2178-4 aus dem Makarov-Becken zeigt die hÃ¶chste Gehalte an 
kurzkettigen n-Alkanen, die bis 600 pg/gC ansteigen. Der niedrigste Wert von 
85 pg/gC wird an der OberflÃ¤ch erreicht. Dieser ist aber immer noch 
wesentlich hÃ¶he als die Werte der anderen Kurzkerne. Die langkettigen n- 
Alkane schwanken zwischen 194 und 517 pg/gC. Vergleichbar zum Kern 
PS21854 wird der maximale Wert im Stadium 2 gemessen. Die VerhÃ¤ltniss 
der kurz- zu langkettigen n-Alkane zeichnen im wesentlichen die Gehalte der 
kurzkettigen n-Alkane nach. Die Werte liegen zwischen 0,3 und 1,6 und sind 
wesentlich hÃ¶he als die der anderen Kerne. 
In Abbildung 49 sind die n-Alkan-Verteilungen ausgewÃ¤hlte Proben des 
Kerns PS2174-5 dargestellt. Das dominierende n-Alkan in allen Proben ist 
das C31-n-Alkan, welches Werte bis 275 pg/gC erreicht. Bei den Proben wird 
Abb. 49: n-Alkanverteilung von vier ausgewÃ¤hlte Proben des Kerns PS2174-5. Die Zahl unter 
den SÃ¤ule gibt die KettenlÃ¤ng der n-Alkane an. 
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eine unimodale Verteilung deutlich, die sich auf die langkettigen n-Alkane 
(C27, und C ~ I )  konzentriert. Die eine marine Produktion anzeigenden 
kurzkettigen n-Alkane (Cl7 und Cqg) treten stark zurÃ¼c und erreichen nur 
Werte von 1,5 bis 14 j-ig/gC. 
Bei der Verteilung der kurzkettigen n-Alkane (Cl7+C1g), die in Abbildung 50 
dargestellt ist, ist eine deutliche ZyklizitÃ¤ Ã¼be den gesamten Kern aus- 
gebildet. Die hÃ¶chste Gehalte an n-Alkanen (18,l bis 21,8 pg/gC) kommen 
in Stadium 7 bei einer Kerntiefe von 340 bis 420 cm vor. Bei einer Kerntiefe 
von 380 cm wird innerhalb des Stadiums 7 ein Minimum (5,7 pg/gC) 
erreicht. Hohe Gehalte sind auch im unteren Stadium 5 (250 und 280 cm 
Kerntiefe) gemessen worden. Niedrige Gehalte werden im Stadium 8, 6 und 2 
erreicht. Die Kurve der Gehalte an langkettigen n-Alkanen (C27+C29+C31) 
folgt im wesentlichen der Kurve der kurzkettigen n-Alkane. Der hÃ¶chst Wert 
wird im oberen Stadium 3 mit 7353 pg/gC, der niedrigste im Stadium 8 mit 
84,6 pg/gC erreicht. Das VerhÃ¤ltni der kurz- zu den langkettigen n-Alkanen 
ist, auÃŸe im Stadium 1 und im oberen Stadium 7, sehr konstant und liegt 
zwischen 0,015-0,045. 
Abb. 50: Die Gehalte an kurzkettigen n-Alkanen (Cl7+Clg) ,  der langkettigen n-Alkane 
(C27+C2g+C3l) und das VerhÃ¤ltni dieser Gehalte (Cl7+C19/027+029+031) von 
Kern PS21 74-5 aus dem Arnundsen-Becken 
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Die Abbildung 51 zeigt die n-Alkanverteilung ausgewÃ¤hlte Proben des Kerns 
PS2185-6. Das C31-n-Alkan dominiert, auÃŸe in den Proben aus 80 und 
105 cm Kerntiefe, die n-Alkanverteilung und erreicht Werte bis 262 pg/gC. 
Deutlich sind die hÃ¶here Gehalte der ungeradzahligen n-Alkane mit 27, 29 
und 31 Kohlenstoffatomen gegenÃ¼be den geradzahligen (28-, 30-, 32-C- 
Atomen) zu erkennen. Dieses Muster ist typisch fÃ¼ hÃ¶her Landpflanzen 
(Bray & Evans 1961). Die kurzkettigen n-Alkane (Cl7 und Clg) treten deutlich 
in den Hintergrund. Die Schwankungen der Proben untereinander sind 
ausgeprÃ¤g und lassen in den Proben aus 80, 105 und 335 cm Kerntiefe 
relativ weniger langkettige Verbindungen erkennen, wÃ¤hren die kurzkettigen 
Verbindungen keine groÃŸ VariabilitÃ¤ zeigen. Die kurzkettigen n-Alkane bis 
CIR der Probe aus 220 cm Kerntiefe konnten aufgrund der geringen 
~onzentration nicht quantifiziert werden 
PS21 85-6KAL-80cm 
Abb. 51: n-Alkanverteilung von sechs ausgewÃ¤hlte Proben des Kerns PS2185-6. Die Zahl 
unter den SÃ¤ule gibt die KettenlÃ¤ng der n-Alkane an. 
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In Abbildung 52 ist die n-Alkanverteilung von sechs ausgewÃ¤hlte Proben 
des Kerns PS2178-5 aufgetragen. AuÃŸe in der Probe aus 255 cm Kerntiefe, 
in der das Cgy-n-Alkan dominiert, herrscht, vergleichbar zu den beiden 
anderen langen Kernen aus dem Amundsen-Becken und dem Lomononsov- 
RÃ¼cken das C3i-n-Alkan vor. Es bleibt aber in seinen Konzentrationen mit 
hÃ¶chsten 182 pg/gC deutlich unter den Konzentrationen der beiden 
anderen Kerne. Die Proben aus 230 cm und 255 cm Kerntiefe zeigen einen 
etwas hÃ¶here Anteil an kurzkettigen n-Alkanen (Cl7 und Cjg) und damit 
einen hÃ¶here marinen EinfluÃ an, der sich auch in erhÃ¶hte Wasserstoff- 
Index-Werten widerspiegelt. 
Abb.52: n-Alkanverteilung von sechs ausgewÃ¤hlte Proben des Kerns PS2178-5. Die Zahl 
unter den SÃ¤ule gibt die KettenlÃ¤ng der n-Alkane an. 
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7.1. Organischer Kohlenstof fgehal t  und  Zusammensetzung der 
organischen Substanz in  Oberflachensedimenten 
In Abbildung 53 ist der organische Kohlenstoffgehalt (TOC) der OberflÃ¤chen 
sedimente des Arktischen Ozeans dargestellt (Stein 1995). Hierbei wird 
deutlich, daÂ die TOC-Gehalte im Arktischen Ozean wesentlich hÃ¶he als der 
von Suess (1980) angegebene Durchschnittswert von 0,3 % sind. Die Werte 
sind generell grÃ¶ÃŸ als 0,5 %, wobei maximale Werte bis 2,1 '10 erreicht 
werden. Es lassen sich Regionen mit hÃ¶here TOC-Gehalten westlich von 
Spitzbergen, am Kontinentalhang der Barents-See, im nÃ¶rdliche Nansen- 
Becken und am westlichen Lomonosov-RÃ¼cke differenzieren. Um die 
Zusammensetzung der organischen Substanz besser aufschlÃ¼ssel zu 
kÃ¶nnen wurden von Stein et al. (1994~) Wasserstoffindex-Werte (Hl-Werte) 
und GIN-VerhÃ¤ltniss bestimmt. Der Arktische Ozean ist, bedingt durch die 
ganzjÃ¤hrig Eisbedeckung, ein Gebiet mit sehr geringer PrimÃ¤rproduktio 
(Heimdahl 1983, Subba Rao & Platt 1984). Zusammen mit einer sehr gut 
durchlÃ¼ftete WassersÃ¤ul kommt es nur zu einer geringen Akkumulation von 
marinem organischen Kohlenstoff (Stein et al. 1994b,c). Als Anzeiger fÃ¼ 
marine ProduktivitÃ¤ finden sich Foraminiferen, Coccolithen, SchwÃ¤mme 
Ostracoden etc. in den OberflÃ¤chensedimente (FÃ¼ttere 1992, Gard 1993, 
Cronin 1994, KrÃ¶nck 1994). Die Verteilungskarte des Wasserstoffindex- 
Wertes macht deutlich, daÂ der Ã¼berwiegend Teil der organischen Substanz 
terrigener Herkunft ist (Abb. 53, Stein 1995). Hier sind im wesentlichen Hl- 
Werte kleiner 100 mgHC1gC bestimmt worden, die auf einen hohen Anteil 
von terrigener organischer Substanz schlieÃŸe lassen. Der hohe organische 
Kohlenstoffgehalt der OberflÃ¤chensediment wird danach durch die hohe 
Zufuhr von terrigenem organischen Material gesteuert. ErhÃ¶ht Hl-Werte im 
Bereich um Spitzbergen zeigen einen gestiegenen Anteil der marinen 
organischen Substanz an (Stein et al. 1994b,c). Die hÃ¶here Hl-Werte lassen 
sich durch den EinfluÃ der wÃ¤rmere Wassermassen des Westspitz- 
bergenstromes erklÃ¤re (Stein et al. 1994c,d). Dieser schafft offene (eisfreie) 
WasserflÃ¤che und macht damit eine hÃ¶her PrimÃ¤rproduktio in dieser 
Region mÃ¶glic (Heimdal 1983, Vinje 1977, Vinje 1976-1982, Quadfasel et al. 
1987, Aagaard et al. 1987, Rachor 1992). 
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Abb. 53: Verteilungskarten von organischem Kohlenstoffgehalt (A) und Wasserstoffindex (B) 
der OberflÃ¤chensediment (aus Stein 1995) 
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Da die vorangegangenen Untersuchungen (Hl-Werte, C/N-VerhÃ¤ltnisse nur 
einen ersten Eindruck Ã¼be die Zusammensetzung der organischen Substanz 
vermitteln, wurden zur genaueren AufschlÃ¼sselun der organischen Substanz 
n-Alkan-Untersuchungen durchgefÃ¼hrt Hier wurden kurzkettige n-Alkane als 
Anzeiger fÃ¼ marine organische Substanz, langkettige n-Alkane als Anzeiger 
fÃ¼ terrigene organische Substanz gewÃ¤hl (Blumer et al. 1963, 1969, 1971, 
Youngblood & Blumer 1973, Gagosian & Peltzer 1986, Poynter 1989). 
Um einen erhÃ¶hte Abbau der kurzkettigen n-Alkane aus dem OberflÃ¤chen 
Wasser wÃ¤hren des Absinkens durch die WassersÃ¤ul ausschlieÃŸe zu 
kÃ¶nnen wurde der Gehalt der OberflÃ¤chensediment an n-Alkanen gegen die 
Wassertiefe aufgetragen (Abb. 54). Es ist keine AbhÃ¤ngigkei der kurzkettigen 
n-Alkane von der Wassertiefe vorhanden und damit ein erhÃ¶hte Abbau 
wÃ¤hren des Absinkens unwahrscheinlich. 
C,,+ C,o n-Alkane (pg/gC) 
Abb. 5-+. n-~~kangehalte (Cly+Cls, pg/gC) aufgetragen gegen die Wassertiefe (m) 
Die Untersuchung der kurzkettigen n-Alkane (C17+Clg) der OberflÃ¤chen 
proben ergab hÃ¶her Konzentrationen in vier Regionen des Arktischen 
Ozeans (Abb. 55). Zu diesen gehÃ¶r mit den hÃ¶chste Gehalten an 
kurzkettigen n-Alkanen der Lomonosov-RÃ¼cke und das angrenzende 
Makarov-Becken. Die hÃ¶here Konzentrationen deuten auf einen hÃ¶here 
Gehalt an mariner organischer Substanz und damit auf eine mÃ¶glich hÃ¶her 
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Abb. 55: Verteilungskarten der Gehalte an kurzkettigen n-Alkanen (C17+Clg, pg1gC; C) und 
langkettigen n-Alkanen (Cp7+C2g+Cs1, pg/gC; D) der OberflÃ¤chensedimente des 
Arktischen Ozeans 
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PrimÃ¤rproduktio des OberflÃ¤chenwasser hin. Diese hÃ¤ng in der Arktis nicht 
von einer Limitierung der NÃ¤hrstoff im OberflÃ¤chenwasse (Herman 1983, 
Andersen 1989, Heimdahl 1989, Codispoti et al. 1991), sondern im wesent- 
lichen von der Lichtzufuhr ab (Subba Rao & Platt 1984, Andersen 1989). Die 
Steuerung der Lichtzufuhr wiederum wird von der Meereisbedeckung und der 
aufliegenden Schneeschicht kontrolliert (Andersen 1989, vgl. Kap. 7.5.). 
Daraus folgt, daÂ es in der Region der untersuchten Stationen des 
Lomonosov-RÃ¼cken und des Makarov-Beckens zeitweise offenere Wasser- 
flÃ¤che geben muÃŸ Hierbei kann nicht eindeutig geklÃ¤r werden, ob es vÃ¶lli 
offene WasserflÃ¤che (Polynyas) Ã¼be lÃ¤nger ZeitrÃ¤um gibt oder nur 
fleckenhaft meereisfreie Gebiete. Im gesamten Arktischen Ozean kann es 
durch eine Kombination von Eis-Drift, Wind- und GezeiteneinfluÃ zu einer 
starken Zerscherung des Meereises kommen (Gordienko & Laktionov 1969). 
Diese PhÃ¤nomen treten im Bereich des Lomonosov-RÃ¼cken verstÃ¤rk auf 
und fÃ¼hre hier zu offenen WasserflÃ¤che (Gordienko & Laktionov 1969). Ein 
weiterer Faktor kann die entstehende Divergenz beim Auseinanderdriften des 
Beaufort-Wirbels und der Transpolar-Drift sein. Wahrscheinlich ist eine Kom- 
bination beider Faktoren fÃ¼ die offenen WasserflÃ¤che in diesem Gebiet 
verantwortlich. Auch wÃ¤hren der Expedition ARCTIC '91 konnten Ã¼be den 
Kernpositionen eisfreie WasserflÃ¤che (bis 100 km2) beobachtet werden 
(FÃ¼ttere 1992). 
Die OberflÃ¤chenprob der Kernposition PS2185-4 fÃ¤ll mit seinen niedrigen 
Gehalten an kurzkettigen n-Alkanen deutlich aus dem Muster der anderen 
Kerne heraus (32,2 pgIgC). Dies lÃ¤Ã sich wahrscheinlich auf eine erhÃ¶ht 
StrÃ¶mun am Lomonosov-RÃ¼cke zurÃ¼ckfÃ¼hr (vgl. SchÃ¤pe 1994, Rudels 
et al. 1994), welche die leichteren und feineren Partikel, zu der auch die 
organischen Bestandteile gehÃ¶ren auswÃ¤sch ("winnowing", Bergmann 
1995). Dieser Effekt zeigt sich auch deutlich in einem hÃ¶here Sandgehalt 
der OberflÃ¤chensediment PS21 85-4 gegenÃ¼be den anderen Kernen 
(Wahsner pers. Mitt.). 
Weitere Maxima der kurzkettigen n-Alkane (98,8 pgIgC) finden sich auf der 
Morris-Jesup-Schwelle (PS2200-4). Da in dieser Region nach Eiskarten 
(Gloersen et al. 1992) mit einer besonders starken Eisbedeckung zu rechnen 
ist, stellt sich die Frage, warum hier Hinweise auf eine hÃ¶her marine 
ProduktivitÃ¤ zu finden sind. Es ist bekannt, daÂ Atlantisches Zwischenwasser 
aus dem Makarov-Becken am Kontinentalhang von GrÃ¶nlan Ã¼be die Morris- 
Jesup-Schwelle in das Eurasische Becken zurÃ¼ckflieÃ (Anderson et al. 
1994a). Relativ grobe KorngrÃ¶ÃŸ (Vogt pers. Mitt.) und starke Umlagerung 
von benthischen Foraminiferen (Wollenburg pers. Mitt.) an der Morris-Jesup- 
Schwelle deuten auf StrÃ¶mungsgeschwindigkeite hin, die nur zu einer 
geringen Sedimentation oder sogar Erosion fÃ¼hre kÃ¶nne (Stein et al. 
1994d). Damit besteht die MÃ¶glichkeit daÂ diese Wassermasse 
resuspendiertes organisches Material und damit NÃ¤hrstoff heran- 
transportiert. Dies zeigt sich in hÃ¶here Vorkommen von benthischen 
Foraminiferen (Wollenburg pers. Mitt.). FÃ¼ eine hÃ¶her planktische 
ProduktivitÃ¤ kÃ¶nnt ein von Anderson et al. (1994b) beobachteter, aber von 
den Autoren nicht erklÃ¤rbare hoher TOC-Gehalt in den obersten 20-70 m der 
WassersÃ¤ul verantwortlich sein. Hinweise auf hÃ¶her Produktion auf der 
Morris-Jesup-Schwelle kÃ¶nne auch durch hohe Bariumgehalte der 
Sedimente belegt werden (NÃ¼rnber et al. 1995). Eine Spekulation wÃ¤r hier 
die Freisetzung dieses organischen Materials durch das Eis. Der damit 
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Cl, + ClÃ n-Alkane (pg/gC) 
Abb. 56: Korrelation der Anzahl der Lebendfauna benthischer Foraminiferen (Bergsten 1994) 
mit dem Gehalt an kurzkettigen n-Alkanen (Cl7+C19) 
Die Verteilung der langkettigen n-Alkane (C27+C29+C31) im Sediment wird 
von mehreren Autoren als Biomarker fÃ¼ einen terrigenen Eintrag in marine 
Okosysteme angewendet (Cranwell 1982, Prahl & Pinto 1987, Simoneit et al. 
1977, Gagosian & Peltzer 1986, Prahl & MÃ¼hlhause 1989, Westerhausen 
1992). Die Untersuchungen in dieser Arbeit haben gezeigt, daÂ im Arktischen 
Ozean der hÃ¶her Gehalt an langkettigen n-Alkanen nicht als Marker fÃ¼ 
einen hÃ¶here Eintrag an terrigener organischer Substanz verwendet werden 
kann (Abb. 55). Zumindest ist keine Korrelation mit den terrigen organische 
Substanz anzeigenden Parametern (Wasserstoff-Index, CIN-VerhÃ¤ltnis fest- 
zustellen. 
Im folgenden sollen einige Ãœberlegunge angestellt werden, die das Muster 
der langkettigen n-Alkanverteilung im Arktischen Ozean erklÃ¤re kÃ¶nnen Der 
sehr hohe Eintrag von n-Alkanen auf dem Lomonosov-RÃ¼cke kÃ¶nnt mit der 
oben beschriebenen Zerscherung des Eises zusammenhÃ¤nge (Gordienko & 
Laktionov 1969). Dadurch kommt es zur erhÃ¶hte Freisetzung von Sedimen- 
ten aus dem Meereis. Der sehr hohe Gehalt an langkettigen n-Alkanen in 
dieser Region wÃ¼rd bedeuten, daÂ diese mit dem Meereis transportiert 
wurden und hier aus dem Eis abschmelzen. DafÃ¼ gibt es einige Hinweise, 
die nachfolgend diskutiert werden. 
Durch den hohen Gehalt der Meereissedimente an Smektit konnte die 
Laptev-See, auf deren Schelf hohe Smektitgehalte vorkommen, als ein bevor- 
zugtes Herkunftsgebiet fÃ¼ Meereis im Arktischen Ozean herausgestellt 
werden (Wollenburg 1993, NÃ¼rnber et al. 1994). Von Stein et al. (1994)  
wurden auf dem Lomonosov-RÃ¼cke besonders hohe Smektit-Gehalte 
gemessen, welche auf einen erhÃ¶hte Meereiseintrag hindeuten kÃ¶nnen Die 
Schelfsedimente der Laptev-See weisen langkettige n-Alkangehalte bis 
450 pg/gC auf. Die dort vorkommenden langkettigen n-Alkane kÃ¶nnte mit 
dem Sediment ins Eis aufgenommen werden und Ã¼be dem Lomonosov- 
RÃ¼cke freigesetzt werden. Ob das Herkunftsgebiet die Laptev-See ist, kann 
jedoch mit den vorhandenen Daten nicht belegt werden. Es ist durchaus 
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denkbar, daÂ die langkettigen n-Alkane von den Schelfgebieten der 
westlichen (kanadischen) Arktis stammen und mit dem Beaufort-Wirbel 
herantransportiert werden. Belege dafÃ¼r daÂ Material aus der Kanadischen 
Arktis oder von GrÃ¶nlan stammt und mit dem Beaufort-Wirbel zum 
Lomonosov-RÃ¼cke transportiert wird, sind z.B. detritische Karbonate, die von 
Neergaard-Petersen & Spielhagen (1994) und Vogt (pers. Mitt.) beschrieben 
wurden. Weitere Argumente fÃ¼ einen hohen Eintrag an eistransportiertem 
Material am Lomonosov-RÃ¼cke findet sich bei Wollenburg (1995), von der 
sehr hohe Individuenzahlen an eistransportierten benthischen Foraminiferen 
beschrieben werden. 
Auch Ã¼be dem Gakkel-RÃ¼cke werden erhÃ¶ht Gehalte an langkettigen n- 
Alkanen gemessen. Dies korreliert mit einer hÃ¶here Individuenzahl an 
eistransportierten benthischen Foraminiferen. HÃ¶her Smektitgehalte der 
Sedimente werden am Gakkel-RÃ¼cke aber nicht beobachtet (vgl. Stein et al. 
1 994c). 
Die niedrigen Gehalte an langkettigen n-Alkanen der OberflÃ¤chensediment 
des Amundsen- und Nansen-Beckens sind entweder auf eine verminderte 
Ablation in diesen Regionen oder eine "VerdÃ¼nnung des Eissignals durch 
andere Sedimentationsprozesse (z.B. TrÃ¼bestrÃ¶m zurÃ¼ckzufÃ¼hre Die 
Annahme, daÂ die Sedimentation in manchen Gebieten des Arktischen 
Ozeans nicht hauptsÃ¤chlic durch Eistransport, sondern z.B. auch durch 
ozeanische StrÃ¶munge und TrÃ¼bestrÃ¶ gesteuert wird, wird auch von 
Stein et al. (1994~)  und NÃ¼rnber et al. (1994) unterstÃ¼tzt Damit handelt es 
sich bei den niedrigen langkettigen n-Alkangehalten in den Becken 
wahrscheinlich um einen "VerdÃ¼nnungseffekt durch Sediment, welches mit 
anderen Mechanismen als durch Meereistransport angeliefert wird. Die 
hÃ¶here Gehalte an langkettigen n-Alkanen der Sedimente der Stationen 
PS21 14 und PS2215 hÃ¤nge vermutlich mit einem Eintrag von Spitzbergen 
zusammen. 
7.2. Organischer Kohlenstoffgehalt und Zusammensetzung der 
organischen Substanz im Stadium 2 
In Abbildung 57 ist die Verteilung des organischen Kohlenstoffs in 
Sedimenten des Arktischen Ozeans im Stadium 2 dargestellt. Die Werte sind 
generell niedriger als im HolozÃ¤ (vgl. Abb. 53). Die Sedimente der 
ozeanischen RÃ¼cke zeigen Werte unter 0,3 %. Die Sedimente aus den 
Becken haben etwas hÃ¶her Gehalte, die auf einen zusÃ¤tzliche Eintrag 
durch TrÃ¼bestrÃ¶ oder andere ozeanische StrÃ¶munge zurÃ¼ckzufÃ¼hr 
sind. Die organischen Kohlenstoffgehalte der Sedimente sind teilweise sehr 
niedrig, wodurch eine Interpretation der Wasserstoffindex-Werte nur bedingt 
mÃ¶glic ist. Deshalb wurde auf eine Verteilungskarte der Wasserstoffindex- 
Werte verzichtet. 
Die Produktion des Arktischen Ozeans an mariner organischer Substanz war 
wahrscheinlich in Glazialzeiten stark vermindert (Markussen et al. 1985, Gard 
1993, Cronin 1994, Stein et al. 1994b). Im Stadium 2 nimmt der Gehalt an 
Foraminiferen und anderen biogenen Komponenten (Coccolithen, Ostra 
Abb. 57: Verteilungskarte von organischem Kohlenstoffgehalt (X) der Sedimente im Stadium 2 
coden, Schwammnadeln) stark ab bzw. fehlt in manchen Kernen vÃ¶lli (vgl. 
Kap. 6.1 ., Grobfraktionsanalyse). Von vielen Autoren wird im Stadium 2 eine 
geschlossenere Eisdecke im Arktischen Ozean angenommen (Markussen et 
al. 1985, Pagels 1991, Kubisch 1992). Diese wÃ¼rd eine marine Produktion 
im OberflÃ¤chenwasse stark einschrÃ¤nke bzw. vÃ¶lli verhindern, da die 
Lichtzufuhr durch die Eisbedeckung stark vermindert wird (Andersen 1989). 
Um den marinen Anteil an der organischen Substanz abzuschÃ¤tzen wurden 
kurzkettige n-Alkangehalte in den Sedimenten bestimmt und als Verteilungs- 
karte dargestellt (Abb. 58). Bei der Interpretation der Daten ist zu berÃ¼ck 
sichtigen, daÂ die Probenanzahl stark eingeschrÃ¤nk ist, da entweder die 
Kerne nicht bis ins Stadium 2 reichten oder nicht als gefrorene Probe zur 
VerfÃ¼gun standen. Aus der Verteilung ist ersichtlich, daÂ die Gehalte an 
kurzkettigen n-Alkanen im Stadium 2 sehr viel niedriger als im HolozÃ¤ sind 
und damit auf eine niedrigere marine ProduktivitÃ¤ hinweisen. Mit Ausnahme 
der Region des Lomonosov-RÃ¼cken und des Makarov-Beckens sind die 
Gehalte nahezu im gesamten Arbeitsgebiet sehr niedrig. Dies drÃ¼ck sich 
auch durch den Gehalt an planktischen Foraminiferen im Sediment aus, der 
in diesem Gebiet zwar im Vergleich zum HolozÃ¤ drastisch niedriger ist, aber 
nie ganz auf Null zurÃ¼ckgeht Damit kann man auch im Stadium 2 eine 
geringere Eisbedeckung in dieser Region annehmen. Dies wÃ¼rd implizieren, 
daÂ im Stadium 2 Ã¤hnlich Eis-Driftmuster Ã¼be dem Lomonosov-RÃ¼cke wie 
im HolozÃ¤ geherrscht haben. Damit kÃ¶nnt auch die hÃ¶her Freisetzung der 
langkettigen n-Alkane in diesem Bereich erklÃ¤r werden (Abb. 59). 
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Abb. 58: Verteilungskarte der Gehalte an kurzkettigen n-Alkanen ( c ~ ~ + C ~ ~ ,  p j /gC:  B) der 
Sedimente irn Stadium 2. 
Abb. 59: Verteilungskarte der Gehalte an langkettigen n-Alkanen (C27+029+C31, pg/gC; 0 der 
Sedimente im Stadium 2. 
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7.3. Ã„nderun in der Verteilung des organischen Kohlenstoffs und 
der Zusammensetzung der organischen Substanz vom 
Stadium 3 zum HolozÃ¤ 
Stadium 3 
Nachdem der organische Kohlenstoffgehalt und die Zusammensetzung der 
organischen Substanz fÃ¼ das Stadium 2 und die OberflÃ¤chensediment in 
Kapitel 7.1. und 7.2. diskutiert wurden, soll nun eine zusammenfassende 
Entwicklung vom oberen Stadium 3 zum HolozÃ¤ gegeben werden. In 
Abbildung 60 sind die organischen Kohlenstoffgehalte, die Wasserstoffindex- 
Werte, die Summe der Cj7+Clg n-Alkane und der 313C-lsotopenwert der 
organischen Substanz der Kerne PS21 63-1 vom Gakkel-RÃ¼cken PS21 70-4 
vom Amundsen-Becken, PS21 85-4 vom Lomonosov-RÃ¼cke und PS21 78-4 
aus dem Makarov-Becken dargestellt. Im oberen Stadium 3 ist in den Kernen 
vom Gakkel-RÃ¼cken Amundsen-Becken und Lomonosov-RÃ¼cke ein deut- 
licher Anstieg in den kurzkettigen n-Alkanen ersichtlich. Dieser korreliert mit 
einem schwereren 313Corg-Wert und deutet einen hÃ¶here Eintrag an mariner 
organischer Substanz an. Bei der Interpretation des 313Corg-Signals muÃ 
man berÃ¼cksichtigen daÂ diese bei niedrigen Wassertemperaturen nur 
eingeschrÃ¤nk mÃ¶glic ist, da das Plankton leichtere 313Corg-Werte zeigen 
kann (Fontugne 1983, Fischer 1989). Trotzdem kÃ¶nnte die teilweise 
drastischen Anderungen von bis zu 2 %o als Hinweis auf einen hÃ¶here 
Eintrag an mariner organischer Substanz interpretiert werden. Dies wÃ¼rd 
durch einen hÃ¶here Wasserstoffindex-Wert im Kern PS2163-1 und durch 
einen maximalen Karbonatgehalt in 17 bis 18 cm Kerntiefe, der sich durch 
einen hÃ¶here Foraminiferengehalt aufbaut, im Kern PS2170-4 unterstÃ¼tz 
werden. Ob im Kern PS2185-4 der leicht erhÃ¶ht Gehalt an kurzkettigen n- 
Alkanen in 12 bis 13 cm Kerntiefe auch in das Stadium 3 fÃ¤llt ist wegen den 
zusammengefaÃŸte Stadien 2 bis 4 nicht ersichtlich. Da dieser erhÃ¶ht 
Eintrag an mariner organischer Substanz im Stadium 3 in allen drei Regionen 
auftritt, handelt es sich hierbei wahrscheinlich um ein Ereignis, daÂ sich im 
gesamten Ã¶stliche Arktischen Becken ereignet hat. Wenn man wiederum die 
Eisbedeckung als den limitierenden Faktor fÃ¼ eine ProduktivitÃ¤ annimmt (vgl. 
Kap. 7.1 .), kÃ¶nnt man daraus schlieÃŸen daÂ im Stadium 3 teilweise offenere 
WasserflÃ¤che vorhanden waren. Im Vergleich der Kerne untereinander zeigt 
wiederum der Kern PS2178-4 aus dem Makarov-Becken die hÃ¶chste 
Gehalte an n-Alkanen und damit einen hÃ¶here marinen organischen Anteil 
in dieser Region. Damit mÃ¼ÃŸ man auch im Stadium 3 eine Eisdrift 
annehmen, die Ã¼be der Region des Lomonosov-RÃ¼cken und des Makarov- 
Beckens, Ã¤hnlic der heutigen Situation, fÃ¼ offene WasserflÃ¤che sorgt. In 
allen Kernen erreichen die n-Alkangehalte hÃ¶her Werte als im HolozÃ¤n Da 
eine hÃ¶her Produktion in Stadium 3 als im HolozÃ¤ unwahrscheinlich ist, 
kÃ¶nnt eine bessere Erhaltung der marinen organischen Substanz, hervor- 
gerufen durch eine schlechtere DurchlÃ¼ftun der WassersÃ¤ule die den Abbau 
wÃ¤hren des Absinkens herabsetzt, hierfÃ¼ verantwortlich sein. 
Von Gard (1988) und Hebbeln (1994) werden nach Coccolithenvorkommen in 
bestimmten Zeitabschnitten des Stadiums 3 in der Fram-StraÃŸ offene 
Wasserbedingungen angenommen. Auch KÃ¶hle (1992) und Stein et al. 
(1994a,b) beschreiben im Stadium 3 starke Schmelzwassersignale im 
gesamten EuropÃ¤ische Nordmeer und im Nordpolarmeer. Inwieweit ein 
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Abb. 60: Organische Kohlenstoffgehalte, Wasserstoffindex-Werte, n-Alkangehalte (C17+Cig) 
und 31 33corg-lsotopenwerte der Kerne PS2163-1, PS21 70-4, PS21 85-4 und 
PS21 78-4. 
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verstÃ¤rkte Einstrom des Westspitzbergenstroms, der fÃ¼ die geringere Eisbe- 
deckung in der Fram-StraÃŸ verantwortlich ist, eine hÃ¶her ProduktivitÃ¤ im 
Arktischen Ozean hervorrufen kann, ist fraglich. 
Definitive Aussagen zu einem Liefergebiet des terrigenen organischen 
Materials kÃ¶nne und sollen mit den erhobenen Daten nicht durchgefÃ¼hr 
werden. Trotzdem sollen jeweils zu den vorgestellten ZeitrÃ¤ume einige 
Ãœberlegunge in Bezug auf mÃ¶glich Liefergebiete des Sediments angestellt 
werden. 
Nach Chappell & Shackleton (1986) war der Meeresspiegel im Stadium 3 um 
50 bis 60 m erniedrigt (Abb. 61). Dies wÃ¼rd bedeuten, daÂ die relativ flache 
Laptev-See (bis 50 m), die rezent als ein potentielles Liefergebiet fÃ¼ 
Sedimente im Arktischen Ozean gilt (vgl. Kap. 1.5.), trockengefallen war und 
zumindest fÃ¼ die Aufnahme von Sediment ins Meereis nicht zur VerfÃ¼gun 
stand. Dadurch kÃ¶nnt im Stadium 3 ein Wechsel des Liefergebietes zu der in 
sÃ¼dwestliche Richtung gelegenen Kara-See stattgefunden haben. Diese ist 
mit ca. 100 m Wassertiefe etwas tiefer als die Laptev-See und wÃ¼rd bei 
einer Meeresspiegelabsenkung von 50 bis 60 m ungefÃ¤h dieselben bathy- 
metrischen Bedingungen wie die Laptev-See im HolozÃ¤ aufweisen. Daraus 
kÃ¶nnt man folgern, daÂ in dieser Zeit die Kara-See als ein Hauptliefergebiet 
fÃ¼ Sedimente, die mit Eistransport in den Arktischen Ozean gelangen, 
fungierte. Auch von Kubisch (1992) wird wÃ¤hren 34 bis 18 ka ein westlich 
der Laptev-See liegendes Gebiet, die Taymyr-Halbinsel (Ã¶stlich Begrenzung 
der Kara-See), als ein Liefergebiet fÃ¼ den Gakkel-RÃ¼cke und das Nansen- 
Becken angenommen. 
Meeresspiegelstand (m) 
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Im Wechsel zum Stadium 2 sinken die Wasserstoffindex-Werte bei gleich- 
bleibendem TOC-Gehalt und deuten eine verminderte Zufuhr von marinem 
organischem Material an. Dies geht einher mit fallenden Gehalten an 
kurzkettigen n-Alkanen und teilweise leichteren 313Corg-Werten, die eine 
Verschiebung zu einem erhÃ¶hte Eintrag von terrigener organischer 
Substanz anzeigen. Die verminderte marine ProduktivitÃ¤ ist wahrscheinlich 
auf eine geschlossenere Eisdecke im Arktischen Ozean zurÃ¼ckzufÃ¼hre die 
auch von anderen Autoren angenommen wird (Markussen et al. 1985, Pagels 
1991, Kubisch 1992). Die Gehalte an kurzkettigen n-Alkanen nehmen 
teilweise um das 2,5-fache im Vergleich zum Stadium 3 ab. HÃ¶her 
n-Alkangehalte im Makarov-Becken im Vergleich zu den anderen Kernen 
deuten wiederum auf offenere WasserflÃ¤che in dieser Region hin (vgl. Kap. 
7.2.). Der RÃ¼ckgan der ProduktivitÃ¤ ist in der verminderten Anzahl an 
biogenen Komponenten in der Grobfraktion deutlich sichtbar und wird auch 
von anderen Autoren beschrieben (Cronin 1994, Gard 1994, Stein et al. 
1994b,d). 
Die mÃ¶gliche Liefergebiete im Stadium 2 sollen im folgenden kurz erlÃ¤uter 
werden. Im Stadium 2 wird ein bis zu 130 m abgesenkter Meeresspiegel 
angenommen (Chappell & Shackleton 1986), der dazu gefÃ¼hr hat, daÂ 
neben der Laptev-See auch die Kara-See und Barents-See trocken lagen. 
Sowohl fÃ¼ die Barents-See (Elverhoi & Solheim 1983, Vorren & Kristoffersen 
1986, Vorren et al. 1988, Mangerud & Svendsun 1992) als auch fÃ¼ die Kara- 
See (CLIMAP Project Members 1976, Hughes et al. 1977) wird eine 
Gletscherbedeckung weitlÃ¤ufi akzeptiert. Damit kÃ¶nnte Gletscher in diesen 
Regionen bis an den Schelfrand gereicht haben (CLIMAP Project Members 
1976, Hughes et al. 1981) und so grobkÃ¶rnige Material ("IRD") in den 
nahegelegenen KontinentalfuÃ und die Tiefseeebene der Barents-See trans- 
portiert haben (Kubisch 1992). Eine weitrÃ¤umig Vergletscherung der Laptev- 
See im letzten Glazial ist, entgegen der Meinung von Grosswald (1988), 
zweifelhaft. Auf der Expedition ARK 1x14 (1993) konnten fÃ¼ eine weitrÃ¤umig 
Vergletscherung auf dem Schelf der Laptev-See keine Anzeichen gefunden 
werden (FÃ¼ttere 1994, NÃ¼rnber et al. 1995b). Es werden vielmehr nur klein- 
rÃ¤umig Gletscher z.B. auf Severnaya Zemlya und der Taymyr-Halbinsel 
angenommen (FÃ¼ttere 1994, Niessen pers. Mitt.). Auf den Parasound- 
Aufzeichnungen konnten relativ groÃŸ FluÃŸeinschnitt (wenige Kilometer breit 
und 10 bis 15 m tief) ins Sediment identifiziert werden, die auf 
EntwÃ¤sserungssystem der Sibirischen FlÃ¼ss im PleistozÃ¤ hindeuten 
(FÃ¼ttere 1994). Damit kann man einen direkten Transport von terrigenem 
Material durch die FluÃŸsystem Ã¼be die Schelfgebiete hinweg in die Tiefsee 
annehmen. Dies kÃ¶nnt in Verbindung mit einer geschlosseneren Eisdecke 
zu dem beobachteten vermehrten Eintrag an terrigenem organischem 
Material und einer reduzierten marinen ProduktivitÃ¤ im Stadium 2 fÃ¼hren 
Generell muÃ man bei Annahmen von MeeresspiegelÃ¤nderunge in 
Gebieten mit mÃ¶gliche Gletscherbedeckung berÃ¼cksichtigen daÂ die 
entstehende, mÃ¤chtig Eisauflast die KontinentalrÃ¤nde absenken kann und 
damit den Meeresspiegelabfall reduziert (Salvigsen 1981 , Forman 1990, 
Emery & Aubrey 1991). Damit wÃ¤re auch im Glazial die Schelfgebiete trotz 
Meeresspiegelabsenkung Ã¼berflute und wÃ¼rde fÃ¼ die Bildung von Meereis 
als Sedimenttransportmittel zur VerfÃ¼gun stehen. 
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Ho lozÃ¤  
Mit dem Ãœbergan zum HolozÃ¤ steigen die organischen Kohlenstoffgehalte 
im Sediment stark an (bis zu 0,6 %). Die Wasserstoffindex-Werte bleiben im 
Vergleich zum Stadium 2 gleich oder verringern sich noch geringfÃ¼gi und 
zeigen damit einen hohen Gehalt an terrigener organischer Substanz an. 
Eine Zunahme der Gehalte an kurzkettigen n-Alkanen zur OberflÃ¤ch hin 
deutet eine erhÃ¶ht Produktion von mariner organischer Substanz an. Eine 
deutliche VerÃ¤nderun der d13Corg-Werte zu schweren Werten wird zur 
OberflÃ¤ch hin sichtbar und unterstÃ¼tz den gestiegenen Eintrag an mariner 
organischer Substanz, wenn auch die terrigenen organischen Komponenten 
aufgrund der sehr niedrigen Wasserstoffindex-Werte die organische 
Zusammensetzung des Sediments dominieren. Als terrigene Bestandteile der 
Proben kommen KohlebruchstÃ¼ck und Siltsteine reich an organischem 
Material (bis zu 4 % TOC) in der Grobfraktion vor (Stein et al. 1994~).  
In Tabelle 9 wurden fÃ¼ die Isotopenstadien 1 und 2 (bzw. fÃ¼ die Isotopen- 
stadien 2 bis 4 fÃ¼ PS2185-4) die Akkumulationsraten der Sedimente vom 
Gakkel-RÃ¼cke (PS21 63-I), Amundsen-Becken (PS21 70-4), Lomonosov- 
RÃ¼cke (PS2185-4) und aus dem Makarov-Becken (PS2178-4) fÃ¼ das 
Gesamtsediment, den organischen Kohlenstoff und die kurz- und langkettigen 
n-Alkane berechnet. Die Gesamt-Akkumulationsraten steigen im HolozÃ¤ um 
den Faktor 1,5 bis 4,5 im Vergleich zum Stadium 2 bzw. 2 bis 4 an. Durch die 
niedrigen organischen Kohlenstoffgehalte der Sedimente im Stadium 2 bis 4 
und die ansteigenden Gehalte im HolozÃ¤ ist der Wechsel in der Akkumu- 
lationsrate von organischem Kohlenstoff vom letzten Glazial zum HolozÃ¤ 
drastisch verstÃ¤rkt Die Akkumulationsrate steigt vom letzten Glazial zum 
HolozÃ¤ um das 2 bis 8,3-fache an. Dies liegt einerseits an der generell 
hÃ¶here Akkumulationsrate im HolozÃ¤n andererseits an den zunehmenden 
TOC-Gehalten der Sedimente. Derselbe Effekt drÃ¼ck sich bei den kurz- 
kettigen n-Alkanen aus, bei denen sich die generell hÃ¶her Akkumulations- 
rate im HolozÃ¤ mit den gestiegenen n-Alkangehalten, bedingt durch eine 
hÃ¶her marine ProduktivitÃ¤t multipliziert und zu einer 1,8 bis 8,3-fachen 
ErhÃ¶hun der kurzkettigen n-Alkan-Akkumulation im HolozÃ¤ fÃ¼hrt Die 
Akkumulationsrate der langkettigen n-Alkane steigt im HolozÃ¤ um das 2 bis 
7-fache an. 
Der Anstieg des Meeresspiegels im HolozÃ¤ verursachte eine Ãœberflutun 
der im letzten Glazial freiliegenden sibirischen Schelfgebiete. Dadurch 
erreichte z.B. die Laptev-See die ihr heute zugeordnete Rolle als wichtigstes 
Gebiet fÃ¼ die Sedimentaufnahme ins Meereis (vgl. Kap. 1.5.). Der direkte 
Transport von Material in die Tiefsee fehlt, da die weitausgedehnten Schelfe 
als Akkumulationsgebiete fÃ¼ das aus dem Hinterland transportierte Material 
dienen. Dies drÃ¼ck sich im Nansen-Becken durch geringere Akkumulations- 
raten als im letzten Glazial aus (Pagels 1991). Dahingegen steigen die 
Akkumulationsraten auf dem Gakkel-RÃ¼cke und zeigen einen erhÃ¶hte 
Eintrag von durch Meereis transportiertem Material an (Pagels 1991). 
Es zeigt sich, daÂ wÃ¤hren der gesamten diskutierten Zeitspanne (Stadium 3 
bis zum HolozÃ¤n generell sehr hohe Gehalte an kurzkettigen n-Alkanen in 
den Kernen des Makarov-Beckens und des Lomonosov-RÃ¼cken vorkommen 
(vgl. Kap. 7.1. und Kap. 7.2.). Diese werden auf eine hÃ¶her ProduktivitÃ¤ in 
Verbindung mit offeneren WasserflÃ¤che zurÃ¼ckgefÃ¼hr Zusammen mit den in 
Kapitel 7.1. und Kapitel 7.2. diskutierten Mustern der langkettigen n-Alkan- 
gehalte lÃ¤Ã dies die Vermutung zu, daÂ sich wÃ¤hren der gesamten Zeit das 
Driftmuster des Meereises in diesem Gebiet nicht sehr stark geÃ¤nder haben 
kann. Die Annahme, daÂ es in dieser Region durch das Aufeinandertreffen 
von Beaufort-Wirbel und Transpolardrift entweder zu einer starken 
Beanspruchung und Zerreibung des Eises oder durch eine Divergenz des 
Eises zu offeneren WasserflÃ¤che kommt, muÃ durch andere Untersu- 
chungen (z.B. detaillierten Grobfraktionsanalysen) verifiziert werden. 
Tab. 9: Akkurnulationsraten des Gesamtsediments, des TOC-Gehaltes und der kurz- bzw. 
langkettigen n-Alkane fÃ¼ das Stadium 1 und 2 der Kerne PS2163-1, PS2170-4, 
PS2185-4 und PS2178-4 (Daten der Trockendichte zur Berechnung der Akku- 
mulationsraten von Kassens unverÃ¶ff (siehe auch Stein et al. 1994a). 
CCR TOC AR AR C17+19 AR C27+29+31 
m2Jka mg/cm2/ka ug/cm2/ka pg/cm2/ka 
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7.4. Ã„nderun in der Zusammensetzung des organischen 
Materials im Amundsen-Becken 
Organischer Kohlenstoff 
Der Kern PS2174-5 aus dem Amundsen-Becken ist der einzige im Rahmen 
dieser Arbeit untersuchte Kern, der eine relativ gut gesicherte Stratigraphie 
besitzt und soll deshalb hier ausfÃ¼hrlic diskutiert werden. Der Kern 
PS2174-5 zeigt starke Schwankungen im organischen Kohlenstoffgehalt, die 
mit Klimaschwankungen in Verbindung gebracht werden kÃ¶nnen Generell 
liegen die Gehalte an organischem Kohlenstoff deutlich Ã¼be 0,3 %, der von 
Suess (1980) als Mittelwert fÃ¼ Sedimente des offenen Ozeans angegeben 
wird. Die Anreicherung an organischem Kohlenstoff (bis 2 , l  %) in einigen 
Kernabschnitten wird auf einen hohen Anteil von terrigener organischer 
Substanz zurÃ¼ckgefÃ¼hr Dies wird durch niedrige Hl-Werte und hohe CIN- 
VerhÃ¤ltniss belegt (Abb. 36). Auch durch die hohen Gehalte an Biomarkern, 
die auf einen terrigenen Ursprung hinweisen (wie z.B. Lignin), wird die 
Beeinflussung der Sedimente durch von Land eingeschwemmter organischer 
Substanz deutlich (vgl. Kap. 7.7.). Kernabschnitte mit geringem TOC-Gehalt 
zeichnen sich durch hÃ¶her Hl-Werte und einen hohen Gehalt an kurzkettigen 
n-Alkanen aus, die sich durch eine hÃ¶her Zufuhr von marinem organischem 
Material erklÃ¤ren 
Ablagerungsmilieu 
Wie oben erwÃ¤hnt besteht der grÃ¶ÃŸ Anteil an der organischen Substanz 
aus terrigenem organischem Material. Andere Faktoren, wie z.B. anoxische 
Bedingungen, die zu einer Anreicherung von marinem organischem Material 
in Sedimenten fÃ¼hre kÃ¶nnen scheinen im Amundsen-Becken in den letzten 
ca. 250 ka keine Rolle gespielt zu haben. Dies wird aus den sehr niedrigen 
Schwefelgehalten eines benachbarten Kerns (PS2176-3) abgeleitet (Abb. 
62). Eine Anreicherung von Schwefel, der durch eine Reduktion von Sulfat 
beim Abbau von organischer Substanz entstehen kann, ist nicht festzustellen 
(vgl. Leventhal 1983, Berner 1984, 1989). Dies weist auf einen Abbau der 
organischen Substanz unter oxischen Bedingungen hin. Hinzu kommt, daÂ 
der hohe Anteil an stabiler terrigener organischer Substanz nur bedingt 
abgebaut wird und dadurch nur wenig Sauerstoff verbraucht wird. Eine 
Sulfatreduktion zur Oxidation der organischen Substanz wird damit nicht 
erreicht. Der marine Anteil an der organischen Substanz ist so gering (vgl. 
Kap. 7.5.), daÂ der Sauerstoff der gut durchlÃ¼ftete obersten Sediment- 
schichten durch den Abbau der organischen Substanz nicht aufgebraucht 
wird. 
Einen weiteren Hinweis auf die Redox-Bedingungen, unter denen die 
Sedimente abgelagert wurden, kann die Verteilung von Spurenelementen 
erbringen (vgl. Brumsack 1980, Pedersen & Price 1982, Hatch & Leventhal 
1992, Calvert & Pedersen 1993). Um einen Zusammenhang zwischen den 
Sedimentfarben, die sehr auffÃ¤lli von braun nach grau-schwarz schwanken, 
und unterschiedlichen Redox-Bedingungen festzustellen, wurden aus den 
jeweiligen Sequenzen einige Proben fÃ¼ Spurenelementanalysen aus- 
gewÃ¤hlt Es zeigt sich, daÂ keine Anreicherung der fÃ¼ anoxische Bedin- 
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gungen sensitiven Elemente (U, Mo, Zn, Ni, Cr, V; Tab. 10; vgl. Brumsack 
1980, Calvert & Pedersen 1993) erfolgt ist. 
Organischer Kohlenstoff (%) 
Abb. 62: Korrelation zwischen Schwefelgehalt (%) und organischem Kohlen-stoffgehalt (76) 
des Kerns PS2176-3. Die gestrichelte Linie gibt einen Mittelwert fÃ¼ feinkÃ¶rnige 
marine Sedimente aus dem QuartÃ¤ an (Goldhaber & Kaplan 1974, Berner 1984). 










Vielmehr ist z.B. Mangan in einigen Horizonten stark angereichert, woraus 
sich eine Ablagerung unter oxischen Bedingungen annehmen lÃ¤Ã (Calvert & 
Pedersen 1993). Daraus kann man ableiten, daÂ sich die Farbwechsel des 
Sediments wahrscheinlich aus post-sedimentÃ¤re diagenetischen Anderun- 
gen des Sauerstoffgehaltes im Sediment ergeben haben. 
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Reife der organischen Substanz 
Um die Frage des Reifegrades der abgelagerten organischen Substanz zu 
beantworten, wurden die Temperaturen, bei denen der grÃ¶ÃŸ Gehalt an 
Kohlenwasserstoffen aus dem Sediment freigesetzt wurde, mit der Rock-Eval- 
Pyrolyse bestimmt (Abb. 63). Es zeigt sich, daÂ relativ hohe Temperaturen 
(470 bis 520 'C) nÃ¶ti sind, um die in den Sedimenten enthaltenen Kohlen- 
wasserstoffe zu generieren. Dies deutet auf reifes organisches Material hin 
und kÃ¶nnt durch die hÃ¤ufi beobachteten Kohlen und Siltsteine, die reich an 
organischer Substanz sind, erklÃ¤r werden. Der Abschnitt mit Temperaturen 
um 420 OC in einer Kerntiefe von 205 bis 180 cm spiegelt den EinfluÃ eines 
Turbidits wider. Eine Probe aus diesem Kernabschnitt (200 cm) zeigt unter 
dem Mikroskop einen hohen Gehalt an Pflanzenpartikeln (GrÃ¤ser?) die fÃ¼ 
den niedrigen Tmax-Wert verantwortlich sein kÃ¶nnten 
Tmax ('C) 
Abb. 63: Der Imax-Wert der Rock-Eval-Pyrolyse von Kern PS2174-5 gegen die Kerntiefe (m) 
In Abbildung 64 ist der CPI-Index, der als Anzeiger fÃ¼ einen diagenetischen 
Abbau der organischen Substanz herangezogen werden kann, gegen den 
TOC-Gehalt aufgetragen. Auch hier zeigt sich, daÂ die Probe aus der 
Kerntiefe 200 cm sich mit dem hÃ¶chste TOC-Gehalt und dem hÃ¶chste CPI- 
Index deutlich aus den anderen Proben hervorhebt. Der hohe CPI von 4,8 
weist auf relativ frisches terrigenes Pflanzenmaterial hin. FÃ¼ Kohlen, die in 
den Sedimenten des Kerns PS2187-4 aus dem Amundsen-Becken gefunden 
wurden, lag der CPI bei 2,2 bis 2,6. Marines organisches Material zeigt keine 
Bevorzugung der ungeraden n-Alkane und hat aus diesem Grund einen CPI 
von annÃ¤hern 1 (Volkman et al. 1981). Ein hÃ¶here Anteil an marinem 




Abb. 64: Korrelationsdiagramm von CPI-Index und organischem Kohlenstoffgehalt des Kerns 
PS21 74-5 
Aluminium und  terrigener Eintrag 
Von Bennett & Carpenter (1979) wurde der Aluminium-Gehalt in marinen 
Partikeln als ein Indikator fÃ¼ terrigenen Eintrag herangezogen (vgl. auch 
Prahl & Carpenter 1979). In Abbildung 65 wurde deshalb der TOC-Gehalt der 
Sedimente gegen den Aluminiumgehalt aufgetragen. Trotz des Ã¼berwiegen 
den Anteils von terrigenen organischen Partikeln im Vergleich zu mariner 
organischer Substanz lÃ¤Ã sich hier aber keine Korrelation feststellen, die 
einen hÃ¶here terrigenen Eintrag durch einen hÃ¶here Aluminium-Gehalt der 
Sedimente anzeigen wÃ¼rde 
0 1 2 
Organischer Kohlenstoff (X) 
Abb. 65: Korrelation zwischen dem Aluminium-Gehalt (Wahsner unverÃ¶ff Daten) und dem 
TOC-Gehalt des Kerns PS2174-5 
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Zeitl iche Ã„nderun in  der Ablagerung von organischer Substanz 
Im folgenden sollen die Prozesse, die fÃ¼ die Variation der organischen 
Substanz im Arktischen Ozean in den Isotopenstadien 7 bis 4 verantwortlich 
gewesen sein kÃ¶nnen aufgezeigt werden. Der Zeitabschnitt des Stadiums 3 
bis zum HolozÃ¤ wurde ausfÃ¼hrlic an den Kurzkernen in dem Kapitel 7.3. 
diskutiert und wird deshalb hier nicht mehr explizit angesprochen. 
In Abbildung 66 ist von dem oberen Kernabschnitt (500 bis 0 cm Kerntiefe), 
auf den das Altersmodell von Gard (1993) und Frederichs (1994) eines 
Nachbarkerns (PS2171-4) Ã¼bertrage wurde, der TOC-Gehalt, der Gehalt an 
kurzkettigen n-Alkanen, der Opalgehalt und die 913Corg-Werte aufgetragen, 
Der Kernabschnitt unterhalb 430 cm Kerntiefe kann stratigraphisch nicht 
zugeordnet werden und wird deshalb nicht diskutiert. Eine etwas erhÃ¶ht 
marine ProduktivitÃ¤ wird im Stadium 7, im unteren Stadium 5 (5e?) und im 
oberen Stadium 3 durch hÃ¶her n-Alkangehalte (CI 7+C I g), hÃ¶her 
Opalgehalte und schwerere 913Corg-Werte angezeigt (Abb. 66). Diese fallen 
jeweils mit einem niedrigeren TOC-Gehalt und hohen Wasserstoffindex- 
Werten zusammen. Die Zufuhr von terrigener organischer Substanz, die hier 
fÃ¼ einen hohen TOC-Gehalt der Sedimente verantwortlich ist, scheint in 
diesen Zeitabschnitten reduziert gewesen zu sein. 
Org. Kohlenstoff (%) 
0 1 2 3  
Cl7+cÃ (uglgc) Opal (%) #"arg (xo PDB) 
0 10 20 30 1 3 5 7 -27 -26 -25 -24 -23 
Abb. 66: Organischer Kohlenstoffgehalt, n-Alkangehalte (C17+c19), Opalgehalt und a13corg- 
Werte des Kerns PS2174-5 
Stadium 7 
In Stadium 7 werden in einem Doppelmaximum die hÃ¶chste Gehalte an 
kurzkettigen n-Alkanen gemessen. Hinzu kommen maximale Wasserstoff- 




Stadium 5 zeigt sich als ein Zeitraum, der sehr starken Wechseln in der 
Sedimentation unterliegt. Im EuropÃ¤ische Nordmeer und in der Fram-StraÃŸ 
kÃ¶nne deutlich mehrere Wechsel von wÃ¤rmere und kÃ¤ltere Perioden 
anhand einer hÃ¶here ProduktivitÃ¤ von Foraminiferen und Coccolithen 
differenziert werden (Hebbeln 1991, Baumann et al. 1995). Der Kern 
PS2174-5 zeigt nur im untersten Stadium 5 (5e) eine deutlich gestiegene 
ProduktivitÃ¤t die auf wÃ¤rmere Klima mit offeneren Wasserbedingungen 
hinweist. Das Eem (5e, 124-1 15 ka) gilt zusammen mit dem HolozÃ¤ als die 
wÃ¤rmst Periode der letzten 186 ka (vgl. Kellog 1977, 1980). Hier werden 
neben Stadium 7 die hÃ¶chste Opalkonzentrationen (6 %) registriert. 
Deutlich gestiegene Wasserstoffindex-Werte, niedrige CIN-VerhÃ¤ltniss (Abb. 
36) sowie ein hoher Gehalt an kurzkettigen n-Alkanen (Abb. 66) deuten auf 
einen hÃ¶here Anteil an mariner organischer Substanz hin. Die hohen 
Opalkonzentrationen sind nach "Smear-Slidel'-Daten z.T. auf Schwamm- 
nadeln, die in einer Kerntiefe von 270 cm gefunden wurden, zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
In 255 cm Kerntiefe sind Coccolithen als Anzeiger einer gestiegenen 
OberflÃ¤chenwasserproduktivitÃ hÃ¤ufig Auch deutlich schwerere 313Corg- 
Werte weisen auf den hÃ¶here marinen Anteil an der organischen Substanz 
hin. All diese Parameter deuten auf eine wesentlich geringere Eisbedeckung 
als im Stadium 6 hin. Gestiegene Gesamt-Akkumulationsraten lassen auch 
die Akkumulationsrate von organischem Kohlenstoff ansteigen, auch wenn 
der Prozentanteil von organischem Kohlenstoff im Stadium 6 hÃ¶he war (Abb. 
67). Nach oben erfolgt eine AbschwÃ¤chun des marinen Signals, daÂ durch 
einen Turbidit mit einem hohen Anteil an terrigenen Pflanzenpartikeln in einer 
Kerntiefe von 205 bis 195 cm vÃ¶lli in den Hintergrund tritt. Das obere 
Stadium 5 setzt sich aus Sedimenten zusammen, die durch terrigenes 
organisches Material dominiert werden. Dies zeigt sich in allen Parametern, 
wobei hohe CIN-VerhÃ¤ltniss (bis 26) und niedrige Wasserstoffindex-Werte 
(um 60 mgHC1gC) auffallen (Abb. 36). Diese neue Situation kÃ¶nnt durch 
eine geschlossenere Eisdecke, die die marine Produktion stark einschrÃ¤nkt 
und eine hÃ¶her terrigene Sedimentzufuhr direkt Ã¼be die Schelfe 
hervorgerufen worden sein. Hohe Gehalte an terrigenem Karbonat (Dolomit) 
zeigen den verstÃ¤rkte terrigenen EinfluÃ auf die Sedimentation. Der Dolomit 
wird mit Liefergebieten in der Kanadischen Arktis und in GrÃ¶nlan in 
Verbindung gebracht (Vogt pers. Mitt.) und kÃ¶nnt auf ein anderes Driftmuster 
des Eises, z.B. einen grÃ¶ÃŸer EinfluÃ des Beaufort-Wirbels, hindeuten. Um 
diese These zu stÃ¼tzen sind aber genaue Mineralanalysen notwendig. Der 
erhÃ¶ht Eintrag an terrigenen Komponenten zeigt sich auch in den 
Akkumulationsraten von Karbonat und organischem Kohlenstoff, die in 
diesem Abschnitt gegenÃ¼be den vorherigen ZeitrÃ¤ume stark zunehmen 
(Abb. 67). 
Stadium 4 
Stadium 4 ist die direkte Fortsetzung vom oberen Stadium 5 und unter- 
scheidet sich nur durch eine wesentlich hÃ¶her Sedimentationsrate, die zu 
erheblich hÃ¶here Akkumulationsraten nahezu aller Parameter fÃ¼hr (Abb. 
67). Gleichbleibende, niedrige Wasserstoffindex-Werte und hohe CIN- 
VerhÃ¤ltniss spiegeln den noch immer dominierenden Anteil an terrigener 
organischer Substanz wider. Der hohe terrigene organische Anteil wird auch 
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durch relativ leichte d13Cor Werte angezeigt. Damit scheint auch im Stadium 
4 eine geschlossenere ~ i s 8 i c k e  die marine Produktion stark einzuschrÃ¤nken 
Durch den um Ca. 60 m tieferen Meeresspiegel konnte ein Teil der 
Sibirischen Schelfgebiete trockenfallen und einen direkten Transport der 
Sedimente mit den FlÃ¼sse Ã¼be die Schelfe in die Tiefsee ermÃ¶glichen Die 
dadurch erheblich steigende Suspensionsfracht wÃ¼rd die beobachteten 
erhÃ¶hte Gesamt- und TOC-Akkumulationsraten erklÃ¤ren 
Bei einem Vergleich der Interglazialstadien 7, 5 und dem HolozÃ¤ (vgl. Kap. 
7.3.) fÃ¤ll ein deutlicher Unterschied zwischen dem HolozÃ¤ und den Ã¤ltere 
Interglazialen auf. In den Stadien 5 und 7 wird ein erhÃ¶hte Anteil an mariner 
organischer Substanz, hervorgerufen durch eine gestiegene ProduktivitÃ¤t 
durch hÃ¶her Wasserstoffindex-Werte und niedrige CIN-VerhÃ¤ltniss ausge- 
drÃ¼ckt Diese gehen mit niedrigen TOC-Gehalten einher und zeigen einen 
geringeren terrigenen organischen Eintrag an. Im HolozÃ¤ hingegen wird die 
durch hÃ¶her Gehalte an Foraminiferen und kurzkettigen n-Alkanen ange- 
zeigte hÃ¶her ProduktivitÃ¤ von einem gleichzeitig erhÃ¶hte Eintrag an 
terrigener organischer Substanz begleitet, der das marine Signal Ã¼berdeckt 
Damit nimmt das HolozÃ¤ im Arktischen Ozean in den letzten 250 ka Jahren 
vielleicht eine Sonderstellung ein. 
Gesamt-AR Karbonat AR TOC AR Opal AR 
Abb. 67: Akkumulationsraten von Gesarntsediment, Karbonat, organischem Kohlenstoff und 
Opal des Kerns PS2174-5 
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Eintrag an Kotballen, der mit dem Westspitzbergenstrom in Verbindung ge- 
bracht wird. Nimmt man eine durch die lÃ¤nger Eisbedeckung nordwestlich 
von Spitzbergen reduzierte Produktionsphase von 120 Tagen an, kommt man 
in diesem Gebiet zu einer mittleren jÃ¤hrliche PrimÃ¤rproduktio von 79,2 
gC/m2/a (siehe oben). 
FÃ¼ die nachfolgenden Berechnungen werden Sedimentproben aus dem 
Amundsen-Becken (PS2170-4), des Yermak-Plateau (PS2212-6) und einer 
Lokation nordwestlich Spitzbergens (PS2123-2, Knies 1994) herangezogen. 
Tabelle 11 gibt einen Uberblick Ã¼be Lokation, Wassertiefe und Akkumu- 
lationsrate des organischen Kohlenstoffs. 
Tab. 11: Lokation, Wassertiefe (rn) und TOC-Akkurnulationsrate (rngC/cm2/ka) der Sedirnent- 
kerne PS2170-4, PS2212-6 und PS2123-2 (Daten von PS2123-2 aus Knies 1994) 
Kernnurnrner Lokation Wassertiefe ARTOC 
PS21 70-4 87' 35.8 'N 4083 4.5 Amundsen-Becken 60Â 53.7 'E 
PS221 2-6 82' 03.8 'N 15O 43.0 'E 2439 17.1 Yermak-Plateau 
PS21 23-2 80Â 10.4 'N 09' 51.4 'E 571 350 NW Spitzbergen 
MÃ¼lle & Suess (1,979) und Suess (1980) haben die AbhÃ¤ngigkei des 
organischen Kohlenstoffabbaus von der Wassertiefe und die hÃ¶her 
Erhaltung des organischen Kohlenstoffs mit steigender Sedimentationsrate 
beschrieben (siehe auch Stein 1990). Nach Suess (1980) lÃ¤Ã sich der orga- 
nische Kohlenstoff-FluÃ in jeder Wassertiefe mit folgender Gleichung 
berechnen: 
Hierbei ist Cflux (z) der Kohlenstoff-FluÃ (gC/m2/a) in der Wassertiefe z (m) und 
PP die PrimÃ¤rproduktio (gC/m2/a). Bei gleichbleibender PrimÃ¤rproduktio 
ergeben sich fÃ¼ die verschiedenen Wassertiefen folgende FluÃŸ-Raten 
PrimÃ¤rproduktio Wassertiefe Kohlenstoff-Flux 
(gC/m2/a) m )  (gC/m2/a) 
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Dabei wird deutlich, daÂ in einer Wassertiefe von 4000 m nur noch ein 
Prozent der primÃ¤ produzierten organischen Substanz erhalten ist bzw. zur 
Einbettung ins Sediment zur VerfÃ¼gun steht. Ein wesentlicher Aspekt, der fÃ¼ 
die Erhaltung von organischer Substanz im Sediment wichtig ist, ist neben 
den SauerstoffverhÃ¤ltnisse die Sedimentationsrate (z.B. MÃ¼lle & Suess 
1979, Stein 1990, 1991). In Abbildung 68 ist eine Korrelation zwischen orga- 
nischem Kohlenstoffgehalt und der Sedimentationsrate (SR) von Sedimenten 
in verschiedenen Ozeanbecken dargestellt. 
Sedimentationsrate (cmlka) 
Abb. 68: Korrelationsdiagrarnrn zwischen organischem Kohlenstoffgehalt (%) und der 
Sedirnentationsrate (crnlka, MÃ¼lle & Suess 1979). Zum Vergleich wurden die 
OberflÃ¤chenprobe der Arktis (gestr. Vierecke) eingezeichnet. 
Nach MÃ¼lle & Suess (1979) gilt zwischen der PrimÃ¤rproduktio (PP), der 
Sedimentationsrate (SR) und der Akkumulationsrate von organischem 
Kohlenstoff (AFl l -0~) folgende Beziehung: 
(umgestellt nach MÃ¼lle & Suess 1979) 
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Damit lassen sich die zu erwartenden Akkumulationsraten von marinem 
organischen Kohlenstoff bei bekannter PrimÃ¤rproduktio und Sedimen- 
tationsrate berechnen. Da die Akkumulationsrate des organischen Kohlen- 
stoffs der Sedimentproben bekannt ist (Tab. 1 I ) ,  kann somit aus der Differenz 
der beiden Raten der Anteil des terrigenen organischen Materials berechnet 
werden. In Tabelle 12 sind die PrimÃ¤rproduktion die Sedimentationsrate, die 
zu erwartenden berechneten Akkumulationsraten des marinen organischen 
Kohlenstoffs und der sich daraus ergebende Anteil der marinen bzw. 
terrigenen organischen Substanz aufgefÃ¼hrt Dabei werden die Unterschiede 
zwischen zentralem Arktischen Ozean, dem Yermak-Plateau und des 
Gebietes nordwestlich von Spitzbergen deutlich. WÃ¤hren im zentralen 
Arktischen Ozean nur ca. 2 % des organischen Materials mariner Herkunft ist, 
wird in den weniger eisbedeckten Gebieten bis zu 16 % des organischen 
Kohlenstoffs durch marine organische Substanz gestellt. Der hÃ¶her Anteil an 
mariner organischer Substanz ist hierbei auf lÃ¤nger Produktionsphasen 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre die durch eisfreie WasserflÃ¤che hervorgerufen werden und 
damit eine hÃ¶her jÃ¤hrlich PrimÃ¤rproduktio verursachen. Um Spitzbergen 
drÃ¼ck sich die Zufuhr relativ warmen Atlantikwassers mit dem Westspitz- 
bergenstrom deutlich in dem hÃ¶here Anteil marinen organischen Materials 
im Sediment aus. 
Tab. 12: Die Sedimentationsrate (cmlka), PrirnÃ¤rproduktio pro Tag (PPId in gC/m2), PrimÃ¤r 
produktion pro Jahr (PPIa in gCIm2, Anzahl der Produktionstage in Klammern), 
Akkumulationsrate des zu erwartenden organischen Kohlenstoffs (mgClcm2lka) und 
der Anteil der marinen, bzw. terrigenen organischen Substanz an dem gesamten 
organischen Kohlenstoff (%) der drei Kernpositionen. 
Oc marin terrigen 
Sicherlich sollten die in Tabelle 12 aufgefÃ¼hrte Prozentangaben des 
marinen bzw. terrigenen organischen Anteils aufgrund der Datenbasis nicht 
Ã¼berbewerte werden. Sie geben aber trotz aller EinschrÃ¤nkunge eine 
realistische AbschÃ¤tzun der Zusammensetzung des organischen Materials 
im Arktischen Ozean. Eine UberprÃ¼fun der aufgestellten AbschÃ¤tzun durch 
Sedimentfallenexperimente im eisbedeckten Arktischen Ozean wÃ¤r hier 
sinnvoll. 
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7.6. Alkenone in Sedimenten des Arktischen Ozeans 
Innerhalb dieser Arbeit wurden Alkenonmessungen an Sedimentproben aus 
dem Arktischen Ozean durchgefÃ¼hrt Die Messung von Alkenonen bzw. die 
Bestimmung des VerhÃ¤ltnisse der zwei- zu dreifach ungesÃ¤ttigte Alkenone 
kann AufschluÃ Ã¼be die PalÃ¤owassertemperature geben (vgl. Brassell et al. 
1986, Prahl et al. 1988, Kap. 4.). 
Erste Untersuchungen wurden in Zusammenarbeit mit G. Ruhland (UniversitÃ¤ 
Bremen) durchgefÃ¼hrt Dabei wurde klar, daÂ die Einspritzung des Gesamt- 
extrakts der aus der Sedimentprobe gewonnenen organischen Substanz 
keine quantitativ auswertbaren Ergebnisse liefert. Am Alfred-Wegener-Institut 
wurde deshalb eine Auftrennung des Gesamtextraktes in verschiedene 
Fraktionen vorgenommen (vgl. Kap. 2.4.3.). Damit wurde erreicht, daÂ auf die 
GC-SÃ¤ul wesentlich weniger Verbindungen aufgebracht wurden und 
dadurch das Gesamtaufgabevolumen (plllnjektion) erhÃ¶h werden konnte. 
Dies war wegen der sehr geringen Konzentration der Alkenone in arktischen 
Sedimenten notwendig. Ein weiteres Problem ergab sich durch das Auftreten 
von Estern, die im Detektionsbereich der Ketone im Chromatogramm 
auftraten (vgl. Sikes & Volkman 1993). Der C37:2-Peak koeluiert mit einem 
FettsÃ¤uremethyleste (Cs7:3), so daÂ es bei dessen Quantifizierung zu einem 
Fehler von bis zu fÃ¼nfzi Prozent kommen kann. Eine Verseifung der Ester 
(vgl. Sikes & Volkman 1993) fÃ¼hrte wahrscheinlich durch die Zersetzung der 
ungesÃ¤ttigte Ketone in alkalischem Milieu zu keinem besseren Ergebnis. 
Durch die Ã„nderun des Temperaturprogramms konnte die Trennung der 
beiden Verbindungen (C37:2-Alkenon und C37:3-FettsÃ¤uremethylester 
wesentlich verbessert werden (Abb. 69). Mit dieser Methode war es mÃ¶glich 
quantifizierbare Alkenonmessungen an ODP-Kernmaterial, das bis ins 
MiozÃ¤ zurÃ¼ckreicht durchzufÃ¼hre (Stax & Stein 1995). Messungen an 
Kernmaterial der ARKVIIIl3-Expedition (PS2212-6, Yermak-Plateau) zeigten 
ein Vorkommen von Alkenonen, das aber durch die sehr geringen 
Konzentrationen nicht mit gaschromatographischen Methoden quantifizierbar 
war. 
Abb. 69: Trennung des C37:2-Alkenon (MK37:2) von dem C37:3-Fettsauremethylester (F) 
durch Ã„nderun des Ternperaturprograrnmes 
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An zwei Proben (PS2212-6, 1-2 cm und 10-11 cm) wurden massen- 
spektrometrische Untersuchungen durchgefÃ¼hrt Diese ergaben fÃ¼ die 
Proben des Kerns PS221 2-6 aus einer Kerntiefe von 1-2 cm und 10-1 1 cm 
ein von 0,145 bzw. 0,029 (UK'37 = [C37:2] I ([C37:2] + [C37:3]), Brassell 
et al. 1986). Damit ergeben sich nach (1) Prahl et al. (1988) bzw. (2) Sikes & 
Volkman (1 993) folgende PalÃ¤o-OberflÃ¤chenwassertemperature 
Hierbei muÃ beachtet werden, daÂ beide Gleichungen eigentlich nur fÃ¼ 
Proben aufgestellt wurden, die bei OberflÃ¤chenwassertemperature von Ã¼be 
8 OC (1) bzw. Ã¼be 4 OC (2) gehÃ¤lter bzw. abgelagert wurden. Das vierfach 
ungesÃ¤ttigt C37:4-Keton, welches in Laborexperimenten bei Temperaturen 
unter 15 'C auftritt (Prahl & Wakeham 1987), konnte in keiner Probe 
nachgewiesen werden. Damit war die Anwendung der Gleichung UK37 = 
[C37:2-C37:4] 1 ([C37:2] + [C37:3]+ [C37:4]), in die auch das vierfach ungesÃ¤ttigt 
Keton eingeht, nicht mÃ¶glich 
WÃ¤hren der Ausfahrt ARKV11113 wurden in dem Gebiet OberflÃ¤chen 
wassertemperaturen von - 1,7 'C gemessen. Die Abweichungen zwischen 
dem gemessenen und den berechneten Werten der Proben kÃ¶nne durch 
zwei unterschiedliche AnsÃ¤tz erklÃ¤r werden: 
Aufgrund fehlender Fallenuntersuchungen ist nicht geklÃ¤rt ob die die 
Alkenone produzierende Coccolithophoride Emiliania huxleyi Ã¼berhaup 
lebend in der Region des Yermak-Plateau vorkommt und das Tempera- 
tursignal dort gebildet wurde. Es ist durchaus denkbar, daÂ das gemessene 
Alkenon-Temperatur-Signal schon wÃ¤hren der Drift der Coccolithophoriden 
im Westspitzbergenstrom eingebaut und konserviert wurde und damit nicht 
die OberflÃ¤chenwassertemperatu der Kernposition zeigt. Prahl et al. (1988) 
zeigten zwar eine Anpassung des Alkenon-Temperatur-Signals in den 
neugebildeten Zellen auf eine TemperaturÃ¤nderun von 5 OC innerhalb 
eines Tages, aber es ist nicht klar, ob schon fertig ausgebildete Zellen durch 
Anderung ihrer Lipidstruktur auf neue Temperaturbedingungen reagieren. Ist 
die Anpassung der alten Lipidstruktur an die Temperatur nicht gegeben, stellt 
das gemessene Signal ein Mischsignal der sich nach Norden abkÃ¼hlende 
Wassermasse des Westspitzbergenstromes dar. 
Eine andere MÃ¶glichkei ergibt sich, wenn man das Vorkommen von Emiliania 
huxleyi in der Region des nÃ¶rdliche Yermak-Plateau zumindest im Sommer 
postuliert. Dann kÃ¶nnt man ein in-situ-Signal annehmen. Hieraus aber eine 
TemperaturerhÃ¶hun um ca. 3 OC Ã¼be die letzten 5000 a (ungefÃ¤hre Alter 
der Probe 10-1 1 cm) abzuleiten, wÃ¤r reine Spekulation, da es keine 
Temperatureichungen fÃ¼ diese niedrigen Temperaturen gibt. Um AbschÃ¤t 
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Zungen Ã¼be die Aussagekraft von Alkenonmessungen in arktischen 
Regionen machen zu kÃ¶nnen sind einerseits detaillierte massenspektro- 
metrische Untersuchungen nÃ¶tig die in dieser Arbeit leider nicht realisiert 
werden konnten, andererseits mÃ¼sse Untersuchungen an Fallenmaterial aus 
dem Untersuchungsgebiet durchgefÃ¼hr werden. 

In Abbildung 70 ist die Summe der Ligninphenole gegen den organischen 
Kohlenstoffgehalt der Proben aufgetragen. Hierbei zeigt sich, daÂ die Proben 
mit einem niedrigen TOC-Gehalt auch einen geringen Gehalt an Lignin- 
phenolen aufweisen. Dies lÃ¤Ã den SchluÃ zu, daÂ die Proben mit niedrigem 
TOC-Gehalt deutlich marin beeinfluÃŸ sind bzw. einen geringeren Anteil an 
terrigener organischer Substanz besitzen. 
Z Ligninphenole (mglg Sediment) 
Abb. 70: Korrelationsdiagramm von TOC-Gehalt (X) und der Summe der Ligninphenole (mglg 
Sediment). Der Korrelationskoeffizient wurde wegen der geringen Probenanzahl 
nicht berechnet. 
Dies kommt auch deutlich in Abbildung 71 zum Ausdruck, in der die Lignin- 
phenole gegen den Wasserstoffindex als Korrelationsdiagramm dargestellt 
sind. Die durch einen niedrigen Hl von 82 bzw. 68 mgHC1gC deutlich als 
terrigen auszuweisenden Proben aus 130 cm und 200 cm Kerntiefe, haben 
auch die hÃ¶chste Ligningehalte mit 34,06 und 55,50 pgIgC. Die vier 
anderen Sedimentproben, die sich mit Hl-Werten von 225 bis 304 mgHC1gC 
als deutlich marin beeinfluÃŸ zeigen, haben dagegen einen sehr geringen 
Ligningehalt von 1,5 bis 5,O pg1gC. Damit stÃ¼tze sich die Ergebnisse der 
Pyrolyse und der Ligninuntersuchung. Auch die CIN-VerhÃ¤ltniss unter- 
streichen den marinen bzw. terrigenen Charakter der Proben (vgl. Kap. 
6.1.2.). 
Von Hedges und Mann (1979a) wurde fÃ¼ das VerhÃ¤ltni von Syringa- 
phenolen zu Vanillinphenolen (SIV) und Cinnamylphenolen zu Vanillin- 
phenolen (CIV) ein Modell entwickelt, aus dem die Herkunft des Lignin 
enthaltenden Materials abgeschÃ¤tz werden kann. In Abbildung 72 ist das 
SN-VerhÃ¤ltni und das CIV-VerhÃ¤ltni der Proben aufgetragen. 
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PS2174-5 KAL l a  
Abb. 71: Summe der Ligninphenole ausgewÃ¤hlte Proben aus dem Kern PS2174-5 gegen 
den Wasserstoffindex aufgetragen 
Abb. 72: Die Ergebnisse der Ligninuntersuchung in einer S N -  gegen CN-Korrelation. Die 
Balken geben einen Bereich an, in dem Werte von holzigen Angiosperrnenpartikeln 
(A), nichtholzigen Angiosperrnenpartikeln (a), holzigen Gyrnnosperrnenpartikeln (G) 
und nichtholzigen Gymnosperrnenpartikeln (g) liegen (nach Hedges & Mann 1979a; 
1 = 130-132 Cm, 2 = 200-202 crn, 3 = 250-252 Cm, 4 = 280-282 Cm, 
5 = 398-400 crn, 6 = 420-422 crn). 
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Es wird deutlich, daÃ die Proben in einem Mischbereich zwischen holzigen 
Angio- und Gymnospermenpartikel liegen, wobei eine Zunahme der 
Pflanzenteile von Gymnospermen zur SedimentoberflÃ¤ch deutlich wird. Es 
ist bekannt, da8 Syringyl- und Cinnamylphenole gegenÃ¼be Vanillinphenolen 
bevorzugt abgebaut werden (Cowie pers. Mitt.). Dadurch kann es bei der 
Interpretation zu einer ÃœberschÃ¤tzu des Gymnospermenanteils kommen. 
Heute wachsen im Bereich der sibirischen Tundra als ligninrelevante 
Pflanzen Ã¼berwiegen Zwerg- und SpalierstrÃ¤uche (Ericaceen, Salix 
polaris), Zwergbirken (z.B. Betula exilis) und Seggen (Carex stans, 
Sommerkorn pers. Mitt.), die den Angiospermen zuzuordnen sind (Vogel & 
Angermann 1984, Walter & Breckle 1986). Da die Lena aber einen 
Einzugsbereich hat, der sich nicht nur auf die Tundra beschrÃ¤nkt ist auch der 
sichtbare EinfluÃ von Gymnospermen (Larix sibirica und Pinus sibirica, 
sibirische Taiga; Walter & Breckle 1986) im Ligninsignal erklÃ¤rbar Hier wÃ¤r 
es sicherlich interessant, eine Pollenanalyse an den Sedimentproben 
durchzufÃ¼hren Diese wÃ¼rd AufschluÃ Ã¼be die Art der abgelagerten 
Pflanzen geben und einen eventuellen Wechsel in der Zufuhr des Pflanzen- 
materials sowie ihres Herkunftsgebietes besser aufschlÃ¼sseln 
Eigene mikroskopische Untersuchungen an den Proben in Bezug auf den 
Anteil an Pflanzenmaterial und KohlebruchstÃ¼cke konnten nur an einer 
Probe bei 200 Cm Kerntiefe durchgefÃ¼hr werden, da die anderen Proben zu 
feinkÃ¶rni sind, um die Partikel anzusprechen. Die Grobfraktionsanalyse 
(> 40 pm) dieser Probe ergab, daÃ Ca. 20 bis 30 % der Probe aus 
terrigenen, relativ frischen PflanzenrÃ¼ckstÃ¤nd besteht, welche die hohen 
Ligningehalte der Probe erklÃ¤ren In den anderen Proben liegen die 
organischen Partikel als feine, detritische BruchstÃ¼ck vor, die mit dem 
Lichtmikroskop nicht auflÃ¶sba waren. 
Bei der Unterscheidung verschiedener Pflanzengruppen durch die Lignin- 
phenole muÃ der Diagenesegrad der Sedimentproben berÃ¼cksichtig werden 
(Hedges et al. 1982, Ertel & Hedges 1984, Ertel & Hedges 1985). Eine 
AbschÃ¤tzun des Diagenesegrades kann das SÃ¤ure-Aldehyd-VerhÃ¤ltn der 
Vanillinphenole (AC IA I )~  geben. Frische Pflanzenpartikel haben ein 
(ACIAI)~ -VerhÃ¤ltni von 0,15. lm Vergleich zu Untersuchungen von Hedges & 
Ertel (1984), die fÃ¼ das (ACIAI)~ -VerhÃ¤ltni von teilweise abgebauten 
Pflanzenpartikeln Werte von 0,33 bis 0,61 angeben, liegen die (ACIAI)~ -Werte 
der Sedimentproben wesentlich hÃ¶he (0,36 bis 7,89). Die sehr hohen 
Werte, der mehr marin beeinfluÃŸte Proben, sind aus der Literatur nicht 
bekannt. Diese vier Proben zeichnen sich durch einen sehr geringer1 Gehalt 
an Vanillinphenolen aus. Deshalb ist hier eine Interpretation des (ACIAI)~ - 
VerhÃ¤ltnisse schwierig. Generell wird angenommen, daÃ ein groÃŸe Anteil 
der organischen Substanz nicht aus frischen Pflanzenteilen, sondern aus 
Kohlepartikeln unterschiedlichster Diagenesestadien besteht. Dies wird durch 
hohe Tmax-Werte der Pyrolyse gestÃ¼tzt die zwischen 480 und 500 ' C  liegen. 
Als Herkunft dieser Kohlepartikel kÃ¶nnt die Lena, die riesige Mengen an 
Suspensionsfracht auf die Schelfe transportiert, eine entscheidende Rolle 
spielen (vgl. Kap. 7.3.). Die Lena flieÃŸ durch Gebiete, in denen sowohl Braun- 
kohlen als auch Steinkohlen anstehen und hat somit die MÃ¶glichkeit groÃŸ 
Mengen an kohligen Substanzen auf die Schelfe zu transportieren (Abb. 73). 
Damit ist es fraglich, ob die oben angefÃ¼hrt Einteilung in verschiedene 
Pflanzengruppen Ã¼berhaup sinnvoll ist, oder ob das eingetragene Material so 
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stark diagenetisch Ã¼berprÃ¤ ist, daÃ hierÃ¼be keine Aussage mehr mÃ¶glic 
ist, 
Abb. 73: Karte der Kohlevorkommen in den angrenzenden Gebieten des Arktischen Ozeans. 
(Bituminous = Braunkohle, Lignite = Steinkohle, L = Lena; nach Anon 1978, aus 
Bischof 1990) 
Nach Ertel & Hedges (1984) kann man die Alteration des Lignins an der 
Umwandlung der Seitenketten nach folgender Gleichung abschÃ¤tzen 
% Alteration = 74 - (1 00 - Y~Ketone) X (1 +(AC/Al)v)-j (1 4) 
Damit ergibt sich ein Ligninabbau in den Proben von 22 bis 64 YO (Tab. 14), 
wobei der Abbau in den beiden oberen Proben (130 und 200 Cm Kerntiefe) 
wesentlich geringer als in den tieferen Proben ist. Der relativ groÃŸ Unter- 
schied des Gehaltes an Ligninphenolen zwischen den oberen zwei Proben 
und den unteren vier Proben ist aber,sicherlich nicht auf einen Abbau der 
Phenole zurÃ¼ckzufÃ¼hre sondern, wie oben erwÃ¤hnt auf einen verschie- 
denen Ursprung des Materials. Dies lÃ¤Ã sich aus der Tatsache ableiten, daÃŸ 
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unter Einbeziehung der Abbauraten, ein ZurÃ¼ckrechne auf den ursprÃ¼ng 
lichen Phenolgehalt trotzdem einen wesentlich hÃ¶here Phenolgehalt in den 
oberen zwei Proben ergibt und damit ein hÃ¶here Eintrag terrigener Substanz 
in diesen anzunehmen ist (Tab. 14). 
Tab. 14: AbschÃ¤tzun des Abbaus der Phenole, der gemessene Phenolgehalt (Agem) und die 
berechneten Phenolgehalte vor dem Abbau (Aber) 
Probe %Abbau A gern. A ber. 
Auch in Abbildung 74 kommt der Unterschied der Proben bezÃ¼glic ihrer 
marinen bzw, terrigenen Beeinflussung durch die Korrelation des Lignin- 
gehaltes mit den langkettigen n-Alkanen (C27, C2g, C31) zum Ausdruck. 
Abb, 74: Korrelation der Summe der Ligninphenole ausgewÃ¤hlte Proben aus dem Kern 
PS2174-5 mit den Gehalten an langkettigen n-Alkanen. 
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Aus Abbildung 75 wird deutlich, daÃ es keine Korrelation des Ligningehaltes 
mit den gemessenen 3 13Corg-Werten der untersuchten Proben gibt. Die 
Proben mit geringem Ligningehalt und damit einem hÃ¶here marinen EinfluÃ 
haben 3 j3Corg-Werte von -24.0 bis -25.5 %o PDB. Diese sind fÃ¼ rein 
marines Plankton, fÃ¼ welches Werte von -19 bis -20 %o PDB angegeben 
werden, viel zu leicht (vgl. O'Leary 1981, 1988, Degens et al. 1968). Damit ist 
das gemessene lsotopensignal einerseits als Mischsignal von mariner und 
terrigener organischer Substanz zu deuten, andererseits muÃ ein erhÃ¶hte 
Einbau von leichten Kohlenstoffisotopen in marine organische Organismen 
beachtet werden. Der vermehrte Einbau von 12C unter kalten Wachstums- 
bedingungen, der zu einem leichteren 3 13Corg-Wert fÃ¼hre kann und eine 
Zuordnung der oraanischen Substanz erschwert, ist von mehreren Autoren 
beschrieb& wordgn (Fontugne 1983, Fischer 198'9). 
Abb. 75: Korrelation der Summe der Ligninphenole ausgewÃ¤hlte Proben des Kerns 
PS2174-5 mit den Kohlenstoffisotopen der organischen Substanz (a13Corg). 
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Die Klimazyklen im Arktischen Ozean werden durch den variierenden Gehalt 
an organischem Kohlenstoff und der Zusammensetzung der organischen 
Substanz widergespiegelt. 
Die organische Substanz im Arktischen Ozean besteht zum grÃ¶ÃŸt Teil aus 
von den umgrenzenden Schelfgebieten eingetragenem terrigenem orga- 
nischem Material. In den Interglazialstadien 7, 5 und im HolozÃ¤ deuten ein 
hÃ¶here Anteil an Foraminiferen, Coccolithen, Ostracoden und Schwamm- 
nadeln auf eine hÃ¶her marine Produktion hin. 
Das HolozÃ¤ wird durch eine erhÃ¶ht ProduktivitÃ¤ an mariner organischer 
Substanz reprÃ¤sentiert Sehr niedrige Wasserstoffindex-Werte zeigen aber 
die Dominanz des terrigenen organischen Materials an. Damit scheint es sich 
von den anderen Interglazialen (7 und 5), die eine geringere terrigene 
organische Zufuhr aufweisen, zu unterscheiden. 
Eine Modellrechnung zeigt, daÂ in den OberflÃ¤chensedimente des zentralen 
Arktischen Ozeans das organische Material nur zu 2 % aus mariner 
organischer Substanz besteht. Auf dem nÃ¶rdliche Yermak-Plateau steigt der 
Anteil der marinen organischen Substanz auf 7 %, im Einstrom des 
Westspitzbergenstromes nordwestlich von Spitzbergen auf 16 % an. 
Kurzkettige n-Alkane (Cl7 und Clg) kÃ¶nne als Anzeiger fÃ¼ eine erhÃ¶ht 
marine ProduktivitÃ¤ im Arktischen Ozean herangezogen werden. Hierbei 
finden sich deutlich hÃ¶her Gehalte in OberflÃ¤chensedimente des 
Lomonosov-RÃ¼cken und des angrenzenden Makarov-Beckens. Dies deutet 
auf geringere Eisbedeckung in dieser Region hin und wird mit dem Eisdrift- 
Muster, welches durch den Beaufort-Wirbel und die Transpolar-Drift bestimmt 
wird, in Verbindung gebracht. Die hÃ¶here Gehalte an kurzkettigen n-Alkanen 
werden auch im Stadium 2 und 3 beobachtet und kÃ¶nnte ein Hinweis auf 
Ã¤hnlich Eisdriftmuster in diesen ZeitrÃ¤ume sein. 
Langkettige n-Alkane (Cg7, Czg, Ca1) kÃ¶nne nicht zur Quantifizierung des 
terrigenen organischen Materials verwendet werden. Dies hÃ¤ng mit dem 
geringen Anteil der langkettigen n-Alkane am gesamten terrigenen 
organischen Material zusammen, so daÂ diese fÃ¼ das terrigene organische 
Material nicht reprÃ¤sentati erscheinen. 
Lignin eignet sich als ein Tracer fÃ¼ terrigenes organisches Material im 
Arktischen Ozean und kann zu einer Unterscheidung von mehr terrigen bzw. 
mehr marin beeinfluÃŸte Kernabschnitten angewendet werden. Weitere 
Untersuchungen kÃ¶nnte zur Feststellung der Herkunftsgebiete des orga- 
nischen Materials in den Sedimenten beitragen. 
Alkenonuntersuchungen im zentralen Arktischen Ozean scheitern an der zu 
geringen Konzentration der Alkenone. In den Randgebieten des Arktischen 
Ozeans ist es notwendig, neue Eichreihen fÃ¼ eine Temperaturbestimmung 
des OberflÃ¤chenwasser zu erstellen. 
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Anhang  
Proben- Depth Ntot N'tot TC TOC' TOC TOCINtot TOC'IN'tot CaC03 Trnax 
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Proben- Deplh Nlol N'l01 TC TOC' TOC TOCiN101 
bezeichnung cm (%) (X) (%) (%) (%) 
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Proben- Depth Nt01 N'tot TC 
PS2187-4 KAL 35 
PS2187-4 KAL 40 
PS21 87-4 KAL 45 
PS21 87-4 KAL 50 
PS2187-4 KAL 55 
PS2187-4 KAL 60 
PS21 87-4 KAL 65 
PS2187-4 KAL 70 
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PS21 87-4 KAL 185 
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PS 2190-1 Kai 35 
P S  2190-1 Kai 45 
PS 21 90-1 Kai 55 
PS 2190-1 Kai 65 
PS 2190-1 Kai 85 
PS 2190-1 Kai 95 
PS 2190-1 Kai 105 
PS2190-1Kai 115 
PS 2190-1 Kai 125 
PS 2190-1 Kai 135 
PS 2190-1 Kai 140 
PS 2190-1 Kai 145 
PS 2190-1 Kai 155 
PS 2190-1 Kai 165 
PS 2190-1 Kai 175 
PS 2190-1 Kai 185 
PS 21 90-1 Kai 195 
PS 2190-1 Kai 198 
PS 2190-1 Kai 205 
PS 2190-1 Kai 215 
PS 2190-1 Kai 225 
PS 2190-1 Kai 235 
PS 2190-1 Kai 245 
PS 2190-1 Kai 255 
PS 2190-1 Kai 265 
PS 2190-1 Kai 275 
PS 2190-1 Kai 285 
PS 2190-1 Kai 295 
PS 2190-1 Kai 305 
PS 2190-1 Kai 315 
PS 2190-1 Kai 325 
PS 21 90-1 Kai 335 
PS 2190-1 Kai 345 
PS 2190-1 Kai 355 
PS 2190-1 Kai 360 
PS 2190-1 Kai 365 
PS 2190-1 Kai 375 
Ntot N'tot TC 





































































Trnax H l 0 1 
Anhana  
Proben- Depth Ntot N'tot TC TOC' TOC TOCINtot TOC'IN'tot CaC03 Tmax H l 0 1 
bezeichnung cm (%) (%) (%) (%) (%) (%) 'C (mgHC/gC) (mgC021gC) 
PS 2190-1 Kai 385 0.059 0,056 0,49 0.41 0,40 7 7 0,74 469 74 165 
PS 2190.1 Kai 395 0,048 0,042 0,52 0.35 0,34 7 6 1,46 453 106 232 
PS 2190-1 Kai 405 0,084 0,064 0,44 0.37 0.36 4 6 0.65 469 211 239 
PS2190-1Kai 415 0.052 0,031 0.30 0,25 0,25 5 8 0,46 470 210 250 
PS 2190.1 Kai 425 0,042 0.052 0.54 0,36 0,36 9 7 1,52 445 81 254 
Anhang C 
PS21 74-5 (KAL) 
Recovery: 9.60 m 
Lrthology F 
0 
Amundsen Basin ARK V11113 (ARCTIC 91) 
87O 29.1 ' N, 91 O 32.6' E Water depth: 4427 m 
clay, dark yellowish brown, soft, grading to dark brown at 27 cm and to very 
dark grayish brown at 33 cm 
sharp boundary - 
clay, color changes from olive brown to grayish brown, 
mottled layer at 65-68 cm, grayish layer at 54-56 Cm 
sharp boundary - 
clay, very dark gray, homogeneous 
numerous 1-5 mm thick silt layers and laminae, siightly graded, 
sharp boundaries at base 
clay, grading color changes, white specks at 214-217 cm, mottled 
sharo boundary - 
clay, dark grayish brov/n (240-241 cm) grading to Olive, 
monled down to 268 cm 
faint lamination at 268.280, 302-312 Cm 
mottled horizon at 250-294, 296-302 cm 
dark olive gray at base 
sharp boundary - 
clay, dark gray, homogeneous, grading to lighter color at top 
clay, dark grayish brown, grading into olive gray, partly laminated, mottled at 
370-405, 410-428 crn 
lamination often brownish with sharp lower boundaries 
grading into grayish hues upwards 
clay, very dark gray, homogeneous 
Anhang C 
Recovery: 9.60 m 
"exiure Color 
Amundsen Basin ARK VIIIl3 (ARCTICQ~)  
87' 29.1 ' N ,  91Â 32.6' E Water depth: 4427 m 
Description 
clay, very dark gray, hornogeneous 
aint color change irorn darkerto iighier 
clay, very dark gray, homogeneous 
faint color Change from darker-tÃ lighter . . . . . . . 
sharp boundary - 
clay, very dark gray, hornogeneous 
siltlfine sand larninae 





Recovery: 8.31 m 
L E t h o l o g y F  
Makarov Basin ARK VIII13 (ARCTIC 91) 
88O 1.5' N, 159O 42.2' E Water depth: 4008 m 
clay, dark yellowish brown, soft 
. . .  sand,elivebrown - .  . .  - - . . : . . .  . . . .  . 
clay, dark brown grading to yellowish brown, soft, sharp lower boundary 
clay, dark brown, homogeneous, lamination at 40-48 cm 
gradual color Change 
clay, olive, 
black spots (<I mm) 56-63 cm, 75-97, 112-1 19, 135-136 cm 
lamination 64-68, 95-97, 116-1 18, 122.125, 129 cm 
i g e :  siltv clav. dark aravish brown 
clayey rnud, olive brown, sandy layers at 168-170 cm, mottled 170-180 cm 
sandy mud to clay, olive brown to light olive brown, dropstone 5 cm 0 
ttiPd 
clay, light olive brown 
clay, olive brown, rnotlled, dropstone (7x3 cm) at 235-238 cm <- color 
clav. dark aravish brown. sandv at base, droustone (2 cm 0) 
clay, dark brown, mottled 
sandy rnud, yellowish brown to olive brown, mottled, more sandy 276-286 
Clav, dark brown to brown, motlled. 1 cm sand at base 
Iay,dari< brown 10 bcown,-mottled . . 
clav, dark brown to brown, rnottled 
clav, dark brown to brown, mottled 
clay, dark brown to brown, mottled, 1 cm Sand at base <. color 
gradual color Change between 330 and 336 crn 
clay, olive brown, dark spots 
laminae 383-412, 423-436 cm, dark laminae with dark spots 
clay, dark grayish brown 
clay, light olive brown to olive brown, moiiled 
sandv-mud, olive brown to dark aravish brown. mottled 
c!ay,l[ghtolive brown,mottled. . . 
sandy mud, olive brown, mud clasts, decreasinq in number upwards 
clay, light olive brown, mottled, dark spots 
~ ~ d ~ ~ ~ ~ l ~ ~ ~ u ~ l ~ l ~  - - 
clayrdark brown, mottled. blackdisrupted layeral top 
Anhang C 
PS21 78-5 (KAL) 
Recovery: 8.31 m 
I F 1 Lithology 5 exiure Colo 
Makarov Basin 
88' 1.5' N. 159' 42.2' E 
A R K  VIII/3 (ARCTIC 91) 
Water depth: 4008 m 
Description 
clav, olive, dawblack spotsllenses 647-499 cm, rnottled 525-499 Cm 
faintly rnottled 647-605 Cm 
clay, olive, homogeneous 
2 da- lam~nae 670 672 Cm at base 
_Â£lay2ymJLc~3ar~^ra iÃ¤~-  
clay, olive brown, rnoitled, spots of weak red (10R514) at top 
. . . . - gradual color change 
clay, very dark grayish brown 
silty rnud, dark grayish brown, moitled, upper part (1 cm) gray 
sharp, mottled boundav 
clay, light olive brown, rnonled, sand layer at 742 Cm. 
clay, very dark grayish brown, mottled down to 755 cm 
clay, dark grayish brown, rnottled 
. . . . . . . . . . . . . . . . . 
clay, dark olive gray, homogeneous 
Anhang C 
PS21 85-6 (KAL) Lomonosov Ridge K V11113 (ARCTIC 91) 
87' 32.2' N, 144O 55.6' E Water depth: 1052 m 
Description 
'3 clayey rnud, very dark brown, soft, grading to brown rnottled clayey rnud 
clay, dark yellowish brown, rnottled 
. . . . . . gradational color Change 
sandy mud, oliv-ei mottled 
. . . . 
sandy, silty rnud, changing colors (olive to dar% 
yellowish brown), layered, 
nurnerous rnud clasts in particular 42-62, 73-106 Cm, 
thin dar% brownish horizons at 45, 82, 97 crn rnud clast 
dropstone 
sandy rnud, olive gray, rnottled 
silty rnud, olive brown, rnottled, hornogeneous 
sandy rnud, fining upwards to silty rnud, brown, rnottled 
slightly lighter towards lhe base, sharp boundatys 
clay, dark yellowish brown, rnottled, hornogeneous 
. . .  grading to 
(silty) clay, olive, rnottled, hornogeneous 
. . .  . .  
clay, brown, rnottled, hornogeneous 
. . . . . . . 
s i ~ t i  Olive 
silty rnud, olive brown, layered, nurnerous rnud 
clasts 
clay bed at 273-280, 292-297 crn 
dark brownish thin layer at 256 crn 
clay, brown, rnottled grading into 
clay, olive brown, rnottled 
sharp, rnottled boundaty 
clay, brown, rnottled, lighter horizon 145-150 crn 
. .  . .  . . .  sandy lense 
clay, olive brown, motiled 
clay, brown, rnottled 
clay, olive brown, rnottled 
clay, brown, rnottled, hornogeneous 
clay, olive brown, rnottled 
-sharp, rnottled boundaty 
clay, brown, rnottled 
sandy lense 
clay, olive brown, rnottled 
Anhang C 
PS21 85-6 (KAL) 
Recovery: 8.20 m p - 1 7  
Lomonosov Ridge ARK VIII/3 (ARCTIC 91) 
87O 32.2' N, 144' 55.6' E Water depth: 1052 m 
Description 
clay, olive brown, mottled, 505-521 cm slightly darker with dark specks 
sharp, mottled boundary - 
. . . . . .  clay, brown, mottled . . . . . . . . . . . . . .  
-ciay, dsve brown, mottled sha& riottled biundary - 
clay, brown, mottled, color boundary at 538 Cm 
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  -8ed 
tleri 
clay, light olive brown, mottled 
clay, brown, mottled 
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
clay, olive brown, mottled, da& specks at 588-598, 605-620, 630-634 Cm 
dark brown laminae 
sand lense 
clay, brown, mottled, slightly lighter horizon 646-649 Cm 
clay, yellowish brown, large darker mottles in upper 4 Cm 
clay, brown, mottled, da& specks 676-688 Cm 
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
clay, ol~ve brown, mottled 
. . . . . . . . . . . . . . . .  clay, broyn, mottled, da* specks 676~688cm. 
clay, olive brown, mottled 
thin dark layer at 742 Cm 
. . . . . . . . . . . . . . . . .  clay, brown, mottled, specks.676-688cm 
. . . . . . . . . . . .  base of kastenlot . - - .  
clay, olive brown, mottled core catcher 












PS21 71 gkgO-1 
PS21 77mucO-1 
PS21 78mucO-1 



































































































































































































































































































































































Kernnummer LÃ¤ng (cm) 
PS21 59-3 MUC 
PS21 60-3 MUC 
PS2161-1 MUC 
PS2163-1 MUC 
PS21 65-5 MUC 
PS21 70-4 MUC 
PS21 71 -2 MUC 
PS21 74-2 MUC 
PS21 75-4 MUC 
PS21 76-2 MUC 
PS21 77-3 MUC 
PS21 78-4 MUC 
PS21 79-3 MUC 
PS2181-4 MUC 
PS21 82-4 MUC 
PS21 84-3 MUC 
PS21 85-4 MUC 
PS21 86-3 MUC 
PS2187-5 MUC 
PS21 90-5 MUC 
PS21 92-2 MUC 
PS2194-1 MUC 
PS21 96-2 MUC 




PS221 0-3 MUC 





87O 57.1 'N 
84' 52.6 'N 
85O 27.0 'N 
86O 14.5 'N 
86' 26.1 'N 
87O 35.8 'N 
87O 35.6 'N 
87' 29.5 'N 
87' 36.0 'N 
87' 46.2 'N 
88' 02.2 'N 
88O 01.3 'N 
87' 45.0 'N 
87O 35.9 'N 
87' 34.7 'N 
87' 36.7 'N 
87O 32.0 'N 
88' 30.8 'N 
88' 45.5 'N 
89O 57.8 'N 
88' 15.3 'N 
86O 35.6 'N 
85O 56.4 'N 
85' 33.6 'N 
85' 19.4 'N 
84O 16.7 'N 
83' 38.4 'N 
83' 02.3 'N 
82' 03.8 'N 
80Â 17.2 'N 
79' 41.7 'N 
LÃ¤ng (OE) 
30Â 18.6 'E 
37O 53.5 'E 
44' 25.2 'E 
59O 12.9 'E 
60Â 08.4 'E 
60' 53.7 'E 
69' 12.0 'E 
90Â 43.2 'E 
103' 47.6 'E 
108O 32.5 'E 
134' 50.7 'E 
159O 35.1 'E 
138O 09.4 'E 
153' 29.0 'E 
151Â 29.9 'E 
148O 15.2 'E 
144' 28.9 'E 
140Â 21.8 'E 
127O 12.6 'E 
110Â°49. 'E 
09O 21.8 'E 
07O 29.3 'E 
00' 06.9 'E 
08O 56.8 'W 
14O 00.3 'W 
02' 30.3 'W 
04O 36.2 'E 
1 O0 05.4 'E 
15O 43.0 'E 
06O 34.7 'E 




































PS2171 -4 KAL 
PS21 74-5 KAL 
PS2176-3 KAL 
PS21 77-5 KAL 
PS21 78-5 KAL 
PS21 85-6 KAL 
PS21 87-4 KAL 











87O 36.1 'N 
87' 29.1 'N 
87O 46.3 'N 
88O 02.1 'N 
88O 01.5 'N 
87O 32.2 'N 
88O 45.3 'N 
90Â N 
LÃ¤ng (OE) 
69O 22.8 ' E 
91' 32.6 ' E 
1 08O 23.6 'E 
134O 48.6 'E 
159' 42.2 'E 
144' 55.6 'E 











Anhang I ,  J 







a i3c = 
313Corg = 
FID = 




















Akkumulationsrate von organischem Kohlenstoff (glcm2lka) 
TOCINtot 
Organischer Kohlenstoff (Gew.%) 
Carbon Preference Index 
IsotopenverhÃ¤ltni von Karbonaten 
IsotopenverhÃ¤ltni von organischem Material 
Flammenionisationsdetektor 
pro Gramm organischem Kohlenstoff 
GroÃŸkastengreife 
Kohlenwasserstoffe 





Stickstoffgehalt der Gesamtprobe 
Stickstoffgehalt der entkarbonatisierten Probe 
Sauerstoffindex der Pyrolyse (mgCO2lgC) 
PrimÃ¤rproduktio (mglm21a) 
Gesamtkohlenstoff (Gew.74) 
Temperatur max. Kohlenwasserstoffbildung ('C) 
Organischer Kohlenstoff (Gew.%) 
Organischer Kohlenstoff der entkarbonatisierten Probe (Gew.%) 
WÃ¤rmeleitfÃ¤higkeitsdetekt 
Westspitzbergenstrom 













----- Tl........... Sand-Silt-Ton 
----- 
siltiger Ton 
- - - - -  
- - - - -  sandiger Ton 
----- 
